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This doctoral thesis examines the distribution, composition and genesis of speleothems 
formed by non-crystalline minerals: amorphous silica, allophane and, Fe and Mn oxyhydroxides, 
in the subterranean world of Terceira, in the Azores.
The Azores islands lie in the North Atlantic Ocean about 1600 km west of Lisbon, Portugal. 
The archipelago comprises nine volcanic islands (Flores, Corvo, Graciosa, Terceira, São Jorge, 
Pico, Faial, São Miguel and Santa Maria) that extend in a NW-SE direction for more than 600 
km along the Azores-Gibraltar fault. The islands were created by lava flows from the ocean 
floor at the conjunction of three tectonic plates: the Eurasian plate to the northeast, the North 
American plate to northwest, and the African plate to the south.
Terceira Island boasts four polygenetic volcanic systems (Pico Alto, Santa Bárbara, 
Guilherme Moniz and Cinco Picos) and a Basaltic Fissural Zone that, over the last 50,000 years, 
was most active in the northwest. All appear along a prominent NW-SE oriented fissure zone 
that transects the island and which forms part of the Terceira Rift. Three volcanic caves with 
a variety of speleothems of different origin were chosen for detailed study: the Branca Opala 
lava tube, the Galeria da Queimada lava tube, and Algar do Carvão Pit.
The Branca Opala lava tube and Algar do Carvão Pit:
The Branca Opala lava tube is situated in the north of the island in the Basaltic Fissural 
Zone. Some 99 m long, it is slightly inclined from the south.  It has two entrances (south and 
north), and a skylight a few meters from the south entrance. The cave shows three main types 
of siliceous deposit: opaline stromatolitic speleothems, deposits formed by plant remains 
mixed with volcaniclastic sediments, and volcaniclastic sediments. Silica-tufa deposits are 
present outside the cave.
The opaline stromatolites have grown directly on the volcanic rock or on top of other cave 
deposits. They are beige and brown colour, and their exterior morphology is either botryoidal or 
one of cloud-like mounds. Their interior shows laminated and layered accretionary structures. 




below a horizontal line (a fossil water level) that can be followed throughout the cave. This 
confirms that these stromatolites formed in a palaeolake under submerged conditions. During 
their formation the system was relatively closed; certainly the north entrance was not open. 
Their internal growth patterns show no important discontinuities, further indicating a tranquil 
formation environment. No stromatolite is found beyond the perimeter of the palaeolake.  In 
those places where cloud-like stromatolitic forms appear, the lava tube was likely flooded to 
the ceiling. 
Three types of opaline stromatolites are discernible in the Branca Opala lava tube: Types 
I - the most common, II - just beneath the fossil water level, and III - stromatolitic crust. Types I 
and II, found along the walls of the lava tube, all appear below the water level line. The Type III 
stromatolitic crusts near the south entrance indicate a somewhat less deep water column for 
the edge of the palaeolake. All the lava tube’s stromatolites are formed only of opal-A. They 
show no important diagenetic modifications, facilitating the study of their genesis.
Deposits formed by silicified plant remains mixed with volcaniclastic sediments are 
sometimes stuck to the walls and ceiling; some have opaline stromatolitic coatings. They are 
composed of fragments of leaves, wood from trunks, twigs, and roots. Both the recent and 
older plant material was transported into the cave by flowing water.
The volcaniclastic rocks and sediments consist of autochthonous breccias from collapsed 
parts of the lava tube ceiling, plus allochthonous volcaniclastic sediments transported 
into the cave by flowing water. The volcaniclastic rocks and sediments formed before the 
silica speleothems. Very fine volcanic sediments cover much of the surface of the opaline 
stromatolites, indicating them to be inactive. These fine sediments often consist of a mixture 
of tiny volcanic rock fragments and opaline mud.
The silica-tufa deposits formed from a mixture of silicified plant remains (trunks and 
twigs, roots, moss and lichens), volcanic clasts, and iron oxides/hydroxides. Each of the above 
components is covered by compact or porous laminated silica coatings.
Different silicified filamentous bacterial frameworks were found in all the deposits 
described. Bacterial filaments therefore colonized the entire lava tube, along with small ponds 
outside the cave. Different bacterial communities were responsible for the major growth layers 
of the opaline stromatolites.  These changes in bacterial communities cannot be explained 
by variations in the energy of the water, fluctuations in the water level, or variations in light 
intensity; the different major growth layers were formed in the same, almost closed, dark and 
stable palaeolake.
The Algar do Carvão Pit is located in the central part of the island in the Basaltic Fissural 
Zone. Of complex genesis, it is composed of two parts: 1) a recent part formed by the large 
chimney of a volcanic cone (45 m down) that was active some 2000 year ago, and 2) an old 
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part, related to siliceous volcanic activity (trachytic lavas; 3200 years old), in the form of a 
large dome (80 m down). The pit drops down some 125 m; at the bottom there is a lake.
The Pit is home to the largest siliceous speleothems ever described, including stalactites, 
stalagmites, gours and flowstones. All are composed of opal-A, and were formed by continuous 
dripwater. The interior structure of these speleothems is one of parallel, white and transparent 
microlaminae, except for the gours, which show wavy microlaminations. Filamentous structures 
are rarely observed.
An isotopic composition study (∂18OSMOW and ∂DSMOW) to compare the Branca Opala lava 
tube and Algar do Carvão Pit determined their geochemical signatures and conditions of 
formation. The ∂DSMOWdata for the speleothems of both caves were quite similar (-102.0±10.5 
‰ for the former and -103.7 ± 11.1 ‰ for the latter), and it can be assumed that the fluids 
involved in the deposition of their silica were similar. The ∂18OSMOW values for the Algar do 
Carvão speleothems were higher than those of the  Branca Opala stromatolites (39.4±0.3 
‰ compared to 35.2±0.8 ‰). The digenesis that affected the opal A may explain, in part, 
the observed differences. However, other genetic factors may also have been involved; for 
example, the Algar do Carvão stalactites formed in sub-aerial conditions under the influence 
of evaporation processes, while the Branca Opala speleothems formed under submerged 
conditions. It is also possible that the water that gave rise to the Branca Opala speleothems 
was 10°C warmer than that which formed the Algar do Carvão stalactites.
The intense silicification that occurs in both caves cannot be explained by the simple 
leaching of meteoric water through the volcanic rocks or sediments. A hydrothermal silica 
source may have been involved. The silica source of the stromatolitic speleothems, silicified 
vegetal remains and silica-tufa deposits of the Branca Opala lava tube was likely highly super-
saturated water. This type of water, and the rapid silica precipitation it would allow, suggest a 
local hydrothermal source was present either in the lava tube or nearby. However, analysis of 
the major, minor and rare earth elements of the opaline stromatolites and silica-tufa deposits 
was unable to confirm such an origin; all the elements detected, except for silica, were found 
in the volcaniclastic grains within these stromatolites.
A hypothesis can be proposed, however, for the Algar do Carvão Pit.  The boiling of water 
and the transfer of acidic gases (CO2 and H2S) to the resulting vapour occurs at the top of 
geothermal systems. This vapour may then penetrate the surface giving rise to fumarolic 
activity, or it may mix with the groundwater, causing its acidification.  This would circulate 
through the fractures in the cave’s volcanic rock and dissolve the minerals they contain, 
strongly enriching the water in silica. The silica would precipitate when this water entered 
into the cave proper, the consequence of redox reactions and pH changes. In places, bacteria 
present in the environment might become trapped in the silica phases.
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The Galeria da Queimada lava tube:
The Galeria da Queimada lava tube is located in grassland south of Biscoitos in the Basaltic 
Fissural Zone at the centre of Terceira. It is 640 m in length. Near the entrance, the tube 
splits into two galleries (left and right). The speleothems of this lava tube – among which are 
stalactites, stalagmites, columns, gours and flowstones - are still growing.  Given their location 
very close to the ground surface, their growth is influenced by the humid climate. 
The present work characterizes a rather rare type of speleothem also found in this 
cave: rootsicles (root-associated stalactites). These show a mineralogical composition and 
developmental association with microbes. They were found aligned with the ceiling’s cooling-
crack system.  Formed mainly of allophane, hidrous ferrix oxides minerals (HFO) and Mn 
oxide minerals (the vast majority of rootsicles around the world are composed of calcite), 
these rootsicles provide an excellent opportunity for studying the biomineralization in caves 
induced by microbial activity.  This work is the first to describe allophone biomineralization 
in caves.
Three rootsicle types were distinguished - incipient, hard (white and red) and black 
spongy – which showed different mineralogy, texture and structure. However, allophane, HFO 
minerals and Mn oxides, typical of andisols (the soil type covering the lava tube roof), which 
precipitated from the dripwater running along the roots, became involved in the formation of 
all these rootsicles.
Incipient rootsicles represent the first step in rootsicle formation. Those examined showed 
the microbial products of root putrefaction and the initial replacement of plant tissues by 
allophane. The microbial by-products of plant decomposition could help in such replacement. 
An active role for the roots themselves in rootsicle formation is unclear, although they can 
cause localized changes in dripwater CO2 levels and thus enhance the initial inorganic 
precipitation of allophane via the resulting pH changes.
The hard rootsicles - the most developed – have a central zone containing one or more 
partially or totally mineralized roots, plus an outer zone made up of many concentric 
rings composed of allophane and/or Si-rich HFO minerals. In the white hard rootsicles, the 
intermediate zone was interpreted as a consequence of the relationship between the root 
and the surrounding precipitation environment, as seen in soil rizhocretions. An alternation 
of organic and inorganic precipitation of allophane and Si-rich HFO minerals built up the ring 
structure. Organic precipitation was facilitated by bacteria (observed in large quantities in 
SEM images), which appear as filamentous structures. Some porous bacterial rings became 
progressively cemented and eventually compact. The changes in the pH of the dripwater and 
in cave temperature would favour the inorganic precipitation of allophane and HFO minerals 
in compact rings, although most precipitation would be bacterially induced.
The mainly straight filament morphologies seen are indicative of Leptothrix spp. The helical 
morphologies seen (in much smaller numbers) in the red hard rootsicles might be indicative 
of Gallionella spp. In general, organic matter (roots and their decomposition products) and 
bacterial activity left their mark in the rootsicles as G and D bands in the carbonaceous 
material (detected by micro-Raman analysis).
The black spongy rootsicles, formed mainly of allophane and Mn oxides, conserve rotten 
root material. It is reasonable to hypothesize that microorganisms, especially bacteria, but 
also fungi, catalyse the oxidation of Mn (II) to form Mn (III, IV) oxide minerals. Zn and Ce were 
incorporated into these manganese oxides, probably as a further consequence of microbial 
activity. Mn oxide minerals, and occasionally hisingerite, appear as black patches, spots and 
thin layers in all the types of rootsicle examined.
The white hard, red hard and black spongy rootsicles develop preferentially in different 
parts of the cave. The surface conditions above the cave roof (pasture fields, or boundaries 
between these and dense vegetation), may influence the type of rootsicle found – these soils 
may be of different pH, contain different amounts of organic matter, or differ in their colloidal 
composition, etc. The red hard rootsicles were mainly found under areas of pasture with 
waterlogged soils and small ponds. The white hard and black spongy rootsicles were mainly 
located where the roof is close to the surface, and where the surface vegetation (hydrangeas, 
brambles, ferns etc.) is dense along the boundaries of pasture fields. 
In summary, the present work describes the speleothems of three of Terceira’s volcanic 






El archipiélago de las Islas Azores ofrece un laboratorio natural, que capta el interés de 
científicos de todo el mundo para realizar una gran variedad de estudios multidisciplinares 
(biología, biología marina, ecología, geología, etc). Las áreas temáticas más estudiadas en el 
marco de la geología son, la vulcanología (Nunes 1999; Nunes 2000, 2004; Forzjaz et al. 2001; 
França et al; 2013), tectónica de placas (Lourenço et al. 1998; Vogt & Jung, 2004; Catalão et al. 
2006), hidrotermalismo, hidrogeología y la geomicrobiología (De los Ríos et al. 2011; Gabriel 
& Northup, 2013; Hathaway,  et al. 2013; Northup et al. 2011, 2012; Varela et al.  2009, entre 
otros).
La investigación del mundo subterráneo en estas Islas, se ha centrado en el estudio 
biológico, microbiológico, génesis de cuevas, flora y fauna (Borges 1993; Borges et al. 1992; 
Bustillo et al. 2010; De los Ríos et al. 2011; Gabriel & Northup, 2013; Hathaway,  et al. 2013; 
Northup et al. 2011, 2012; Varela et al.  2009). En cambio, la composición y génesis de los 
espeleotemas de las cuevas volcánicas en dichas Islas es poco conocido (Hill & Forti, 1997; 
Forti, 2005; Bustillo et al. 2010; De los Ríos et al. 2011; Hathaway et al. 2014). Se conocen más 
de 270 cuevas volcánicas en el archipiélago de las Azores, las cuales ofrecen una oportunidad 
excelente para el estudio de la geo y biodiversidad de las cavidades volcánicas. Por esta razón, 
son consideradas monumento natural a nivel internacional. Dentro de ellas, se encuentra una 
gran variedad de espeleotemas con interesantes mineralogías y diversas génesis. 
La presente Tesis Doctoral pretende resaltar la importancia que tiene el estudio del mundo 
subterráneo albergado en el archipiélago de las Azores, más concretamente en la Isla Terceira, 
centrándose en el estudio de la composición y génesis de los espeleotemas formados 
únicamente por sílice (SiO2) o por fases silicatadas de Fe, Al y Mn.
Después de un reconocimiento y estudio general de distintas cuevas de la Isla Terceira, se 
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han escogido tres cuevas volcánicas que presentan diferentes génesis y una gran variedad de 
espeleotemas: el tubo lávico de Branca Opala, el de Galeria da Queimada y la sima turística 
de Algar do Carvão.
Las cuevas de Branca Opala y Algar do Carvão tienen en común la mineralogía de sus 
espeleotemas, en cambio son cuevas de diferente génesis. Por otro lado, las cuevas de Branca 
Opala y Galeria da Queimada presentan una génesis idéntica, siendo las dos tubos volcánicos 
de basalto, sin embargo, contienen espeleotemas muy distintos en composición y génesis. 
El tubo volcánico de Branca Opala, constituye un ejemplo único desde el punto de vista 
mineralógico, petrológico y geomicrobiológico. La precipitación de sílice está directamente 
relacionada con la actividad microbiana. Es un tubo de lava horizontal de unos 100 m de 
desarrollo, enclavado en basaltos (Borges et al. 1992). Por otra parte se ha escogido la sima 
de Algar do Carvão, por ser la única cueva turística en el mundo que contiene espeleotemas 
de ópalo de grandes dimensiones. La sima es una cámara magmática, compuesta por una 
chimenea volcánica y domos de lavas traquíticas de 125 m de profundidad. Finalmente, la 
cueva escogida en tercer lugar, es Galeria da Queimada, un el tubo lávico de con 640 m de 
desarrollo, de los cuales solo se han topografiado 370 m  (Borges et al. 1992). Esta cueva, 
enclavada en basaltos, ha sido seleccionada por presentar abundantes espeleotemas de 
hierro y fases silicatadas complejas con Fe, Al y Mn.
La tesis incluye tres artículos en los que soy primera autora. Los artículos están directamente 
relacionados con el tema de la tesis, y en los tres se estudian la composición y génesis de todos 
los espeleotemas seleccionados en las tres cuevas escogidas. Estos tres artículos han sido 
publicados en revistas del SCI: Sedimentology, Estudios Geológicos y Geological Magazine.
El primer artículo (Daza & Bustillo, 2014a), se dedicada a la cueva de Branca Opala, 
describiendo los espeleotemas de sílice y depósitos de sílice asociados encontrados 
tanto dentro como fuera de ella. Se centra en el estudio en detalle de los espeleotemas 
denominados estromatolitos opalinos y en la influencia de una posible fuente hidrotermal en 
su formación. El segundo artículo presentado (Daza et al. 2014) trata de la comparación entre 
la composición isotópica (∂18O y ∂D) de los espeleotemas silíceos de las cuevas de Algar do 
Carvão y Branca Opala. Por último, el tercer artículo (Daza & Bustillo, 2014b) se centra en la 
cueva Galeria da Queimada, concretamente en el estudio de un tipo de espeleotema especial 
(rootsicles: estalactitas asociadas a raíces), analizando todas las fases silicatadas de Al, Fe y 
Mn encontradas, y los mecanismos de génesis.
Aunque esta tesis está basada fundamentalmente en los tres artículos citados anteriormente, 
también se sustenta en datos publicados en otras revistas nacionales (Geogaceta, Geotemas y 
Macla) y en otros nuevos aportados.
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Las cuevas volcánicas escogidas para el estudio de los espeleotemas silíceos, han 
proporcionado un marco excelente para realizar un estudio minucioso y detallado de la 
composición y génesis de los distintos tipos de espeleotemas, y su importante relación con 
la intensa actividad bacteriana muy presente en el ambiente subterráneo en zonas volcánicas 
(Boston et al. 2001; Northup et al. 2001, 2011, 2012). También se incluye el estudio de 
sedimentos y rocas silíceas anexas a la cueva de Branca Opala, para su comparación con 
los depósitos encontrados dentro de ella. Para cumplir este estudio global, se proponen los 
siguientes objetivos concretos:
i. Caracterización mineralógica, petrológica y geoquímica general de espeleotemas, 
sedimentos y rocas con fases silíceas de las cuevas volcánicas escogidas en la Isla Terceira. 
ii. Establecer la relación de la precipitación de fases de la sílice o mixtas (Si-O- Al, Fe) y 
la influencia catalizadora o nucleadora de las bacterias. Algunos minerales que aparecen en 
las cuevas están relacionados con actividad bacteriana. Se pretende conocer si las bacterias 
nuclean la precipitación de las fases silíceas o son atrapadas en la precipitación inorgánica, 
e incluso establecer si existen estados de mineralización bacteriana intercaladas entre una 
precipitación inorgánica.
iii. Integración del conocimiento de los procesos de formación y transformación de las 
fases silíceas de los depósitos y espeleotemas de las cuevas volcánicas. 
iv. Estudio de la composición isotópica de los espeleotemas silíceos de Branca Opala 
(tubo de lava) y Algar do Carvão (Chimenea volcánica y cámara magmática) para establecer 
diferencias entre sí. Además determinar las condiciones de formación de espeleotemas 
silíceos de diferentes génesis y en diferentes tipos de cuevas volcánicas.
v. Caracterización de espeleotemas formados a partir de raíces. Este proceso origina un 
tipo de espeleotemas llamado “rootsicles” poco conocidos. El tubo volcánico de Galeria Da 
Queimada ofrece una gran oportunidad para su estudio.
1.2 OBJETIVOS
4Introducción y objetivos
La realización de esta tesis completa los datos existentes sobre la petrología y formación 
de las rocas de la sílice en ambientes subterráneos, y su extrapolación a los ambientes 
subaéreos. También tiene aplicación en campos de indudable interés, tales como:
- Biomineralogía y Astrobiología. Las fases de la sílice son las más apropiadas para 
guardar el registro orgánico de la Tierra (y por extrapolación la de otros planetas). Los primeros 
registros de vida de la Tierra están en rocas silíceas. El ácido silícico forma una variedad de 
complejos iónicos con otras moléculas orgánicas, por lo que en la investigación del Espacio, 
las fases de la sílice son fundamentales y buscadas preferentemente.
- La paleoclimatología. Muchos de los registros paleoclimáticos cuaternarios se están 
obteniendo a través del estudio de espeleotemas carbonaticos, y quizás los espeleotemas 
silíceos pueden completar los estudios globales. En algunos casos la caracterización textural 
y geoquímica no es lo suficientemente buena, por lo cual la señal geoquímica utilizada puede 
no corresponder a la señal inicial, sino a la del mineral ya estabilizado.
- La conservación de las cuevas, recursos naturales de gran interés. Desde la antigüedad 
las cuevas han sido utilizadas como refugio y vivienda para nuestros antepasados y muchas 
especies animales. Actualmente, las visitas y las modificaciones antrópicas, pueden hacer variar 
las condiciones naturales del ambiente subterráneo, favoreciendo algunas transformaciones 
que modifican el microclima y el aspecto visual de la misma, perjudicando su conservación. 
Solo conociendo bien los procesos de precipitación, se podrá actuar de una manera adecuada 
para la mejor conservación de estos sistemas. 
La sima turística de Algar da Carvão forma parte de la “Red de Áreas Protegidas de Azores”, 
por lo tanto, los datos obtenidos tendrán gran trascendencia científica, de gestión ambiental 
y de divulgación.
1.3 INTERÉS DEL TRABAJO
52ANTECEDENTES
Las cuevas volcánicas son exclusivas de zonas puntuales del planeta donde se producen 
ascensiones de magma hacia la superficie. Las Islas Azores son un ejemplo, dentro del limitado 
conjunto de lugares en el mundo donde se pueden encontrar cuevas volcánicas. 
El concepto de cuevas volcánicas no implica una génesis específica, solo se refiere a 
cualquier cavidad formada en rocas volcánicas. Si la oquedad y la roca encajante se forman al 
mismo tiempo, se llaman cuevas volcánicas primarias o singenéticas.
También pueden formarse cuevas no relacionadas con los procesos volcánicos en terrenos 
volcánicos, es decir, cavidades producidas mucho tiempo después de formarse la roca 
encajante. Estas últimas se conocen como cuevas volcánicas secundarias o epigenéticas.
Se describen muchos tipos de cuevas volcánicas, dependiendo de su génesis, siendo estos 
los más conocidos:
• Tubos de lava: son conductos naturales, generalmente con forma de túneles, formados 
a partir del enfriamiento superficial de un flujo de lava o colada lávica, mientras en su interior 
siguen fluyendo las lavas más o menos fluidas. Su estructura normalmente se refiere a un 
simple tubo lineal, sin embargo, pueden llegar a formarse complejas redes de ramales/tubos 
interconectados a distintos niveles de altura y con unas dimensiones de unos pocos metros 
a varias decenas de metros (Fig. 2.1a). Los tubos volcánicos más superficiales pueden drenar 
lava de posteriores emisiones volcánicas después de su formación (Fig. 2.1b).
• Simas o Chimeneas volcánicas: oquedad formada a partir de un conducto vertical (Fig. 
2.1c).
2.1 CUEVAS VOLCÁNICAS
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• Cuevas por inflación (Inflationary caves): Este tipo de cueva volcánica puede ser 
similar a los tubos de lava. Se forman a partir de un hinchamiento/expansión de la corteza 
maleable exterior del flujo de lava, creando dentro la cavidad (Fig. 2.1d).
• Cráter de hoyo o de subsidéncia (pit-crater): Es una depresión formada por el 
hundimiento o colapso de la superficie situada por encima de un vacío subterráneo. Se forma 
cuando el magma que no alcanza la superficie, se drena y deja un vacío, hundiéndose el suelo 
sobre él. Son enormes pozos con paredes muy verticales (Fig. 2.1e).
• Diaclasas volcánicas: Estas cuevas se forman a partir de erupciones en zonas 
fracturadas asociadas a la actividad volcánica. Suelen formarse de manera tectónica, por 
retracción de la lava durante y después de su solidificación (Fig. 2.1f).
7Fig. 2.1: Tipos de cuevas volcánicas, dependiendo de su génesis. (a) Tubo de lava (Tubo Principiantes, 
Terceira, Azores, Portugal. Foto: Roberto. F. García). (b) Tubos de lava superficiales drenando nuevos flujos 
de lava (Ulu flank, Hawái, Estados Unidos). Foto: Jeffrey Judd. (c) Chimenea volcánica (Sima de Algar do 
Carvão, Terceira, Azores, Portugal. Foto: Raquel Daza). (d) Cuevas volcánicas por inflación, Hawái, Estados 
Unidos. Foto: Dave Bunnell. (e) Cráter de hoyo, Erta Ale, Ethiopia. Foto: M. Fulle. (f) Diaclasa volcánica 
(Crystal Ice Cave, Great Rift de Idaho, Estado Unidos) Foto: Dave Bunnell.
Antecedentes
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Las cavidades volcánicas proporcionan un entorno muy favorable para el desarrollo de 
diferentes procesos de formación de minerales. Los minerales encontrados en las cavidades 
volcánicas constituyen hasta el 40% de los tipos de depósitos químicos secundarios que 
se encuentran en todas las cuevas del mundo, y 35% de ellos son exclusivos del ambiente 
subterráneo volcánico (Forti, 2005).
Se pueden encontrar numerosos trabajos sobre la exploración, descripción y espeleogénesis 
de cuevas volcánicas, realizados por muchos espeleólogos de todo el mundo. En cambio, 
desde el punto de vista de formación de espeleotemas y su estudio detallado, son escasos 
los trabajos hechos hasta el momento. Esto es debido a que las cavidades volcánicas se 
han considerado de poco interés respecto a la formación de minerales secundarios, ya que 
generalmente en este tipo de cuevas no suelen observarse grandes cantidades de formaciones 
minerales, a parte de las estalactitas y estalagmitas de lava ya conocidas, y que no pueden 
considerarse formaciones secundarias como tal (Hill & Forti, 1997).
El primer trabajo realizado en una cueva volcánica fue en el siglo XVIII, 100 años después 
se realizó el primero sobre espeleotemas en una cueva de caliza (Shaw 1997). El primero 
que describió espeleotemas en una cueva volcánica fue Lazzaro Spallanzani en su libro 
“Viaggio Alle Due Sicilie” (1792-1797), en la cueva de “Alum” en la Isla de Vulcano (Sicilia). 
Seguidamente se imprimieron algunos trabajos más hasta mitad del siglo XX (ver referencias 
en Forti, 2001).
2.2 ESPELEOTEMAS DE CUEVAS VOLCÁNICAS
2.2.1 Primeros estudios
2.2.2 Estado actual del conocimiento
En los últimos 20 años se han realizado estudios detallados y específicos sobre mineralogía 
y petrología en diferentes cuevas volcánicas de todo el mundo, que nunca antes se habían 
hecho (e.g. Hill & Forti, 1997; Webb, 1997; Forti 2003, 2005; Forti et al. 1994, 1996; Daza & 
Bustillo, 2014a y b; Daza et al. 2014; Miller et al. 2014).
En la actualidad, las mineralizaciones encontradas en el ambiente volcánico se consideran 
cada vez más interesantes respecto al resto de cavidades naturales. Cabe destacar, que sólo 
se conoce una pequeña parte de los minerales formados en cuevas volcánicas, ya que las 
cavidades que se han estudiado hasta el momento, son menos del 5% de las que se conocen 
actualmente en el mundo (Forti, 2005). Este mismo autor, ha descrito seis mecanismos 
minerogenéticos activos en las cuevas volcánicas (Fig. 2.2): 
91) Desgasificación a alta y baja temperatura: Este mecanismo empieza desde el momento 
en que las paredes de lava se endurecen y la temperatura sigue siendo muy alta (>100°C) y 
los líquidos se filtran hacia fuera de la pared y/o a través de fracturas. El enfriamiento de 
los gases fumarólicos favorece su expansión en la atmósfera y permite la deposición por 
sublimación de varios minerales: azufre (siendo el más común), algunos óxidos, hidróxidos 
y sulfatos. Los espeleotemas producidos son raramente observados, después del cese de la 
actividad fumarólica y la sublimación, que sólo dura unos meses. Los depósitos son efímeros 
y muy frágiles (metaestables), ya que se destruyen muy fácil y rápidamente, debido a sus 
delicadas estructuras formadas por el proceso de sublimación.
2) Solubilización y evaporación: Ocurre cuando el agua meteórica se filtra entre las 
grietas y la porosidad de una roca volcánica que se encuentra a <100°C. Esta agua comienza a 
disolver los materiales más solubles y en el momento en que entra en contacto con la atmósfera 
caliente de la cueva, se evapora rápidamente, permitiendo una abundante precipitación de 
espeleotemas compuestos principalmente de sulfuros y cloruros. Es el mejor momento para 
que se produzcan muchos tipos de espeleotemas diferentes, no sólo en el techo, sino también 
en las paredes y suelos de la cueva, compuestos de sulfatos y/o haluros de sodio, potasio y 
magnesio altamente solubles. Estos se disuelven y desaparecen en el momento en que baja 
la temperatura y se reestablece el ciclo hidrogeológico.
Antecedentes
Fig. 2.2: Esquema recopilatorio de los procesos minerogenéticos de formación de espeleotemas en cuevas 
volcánicas (Forti, 2005).
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3) Alteración meteórica: Este mecanismo consiste en una alteración directa, por filtración 
de agua meteórica, de los minerales que componen la roca volcánica, como oxidación de 
minerales de sulfuro, meteorización de minerales de silicato, o la simple disolución de vidrio 
de sílice disperso dentro de la lava. Estos procesos aportan diferentes iones y/o sustancias en 
disolución, tales como, sílice, hierro, aluminio, calcio, magnesio, etc., los cuales se depositan 
en la cueva a temperatura ambiente. Ópalo, óxi/hidróxidos hidratados de hierro y/o aluminio 
y/o silicatos, yeso y otros sulfatos son las fases más frecuentes (Marino, 1994).
4) Procesos del karst: La difusión del CO2 en la atmósfera de una cueva, origina una 
saturación de carbonato cálcico y la precipitación del mismo en forma de espeleotemas, 
siendo el mecanismo principal en cuevas calizas. Aunque en cuevas volcánicas tiene el mismo 
comportamiento, hay que tener en cuenta que la cantidad de CaCO3 es muy escasa, debida 
o dos razones. En primer lugar, porque la roca volcánica debería tener una capa de suelo 
relativamente gruesa, para poder tener alta concentración de CO2 en el agua de infiltración 
meteórica, en la que las reacciones microbiológicas elevaran significativamente la presión 
parcial de este gas. Conseguir este grosor de suelo encima de la roca volcánica requiere miles 
de años, y el proceso kárstico necesita esperar esta cantidad de tiempo antes de que sea activo. 
Y la segunda condición que no permite la precipitación abundante en cuevas volcánicas es la 
escasez de material rico en Ca y o magnesio, aunque esté presente en minerales volcánicos 
como la plagioclasa o el olivino. Por lo tanto, el proceso puede tardar cientos de años en 
alcanzar las cantidades necesaria para la sobresaturación y la consecuente precipitación.
5) Actividad biogenética: Este proceso es muy activo dentro de las cuevas volcánicas, 
con procesos que a veces son únicos en este entorno y que se relacionan con la composición 
de silicato de las paredes de la cueva. La presencia de un alto contenido de sílice en las 
paredes y/o sedimentos de cuevas volcánicas puede permitir el desarrollo de organismos 
peculiares, que a su vez, puede dar lugar a mineralizaciones biogénicas. Diferentes fases 
minerales son producidas por microorganismos, y serán comentadas específicamente en esta 
monografía (ver secciones sobre biomineralizaciones en el capítulo 2.3).
6) Cambio de fase: Este mecanismo consiste en el paso del estado líquido (agua) a sólido 
(hielo) en el proceso de enfriamiento que ocurre a < 0°C, produciendo espeleotemas de hielo.
Según Forti (2005), los dos primeros mecanismos son los más comunes en cuevas 
volcánicas, debido a que se activan procesos de formación de minerales que son prácticamente 
controlados por la temperatura atmosférica de la cueva desde el momento en que se 
empiezan a enfriar las paredes de la cueva. A medida que las paredes se van enfriando, los 
procesos activos van cambiando y, por lo tanto las características y la composición química 




Forti (2005) destaca las 10 cuevas volcánicas más importantes del mundo (Tabla.1), 
que contienen espeleotemas significativos (Hill & Forti, 1997), teniendo en cuenta que, la 
importancia de una cueva no puede limitarse a la cantidad de minerales secundarios formados 
y encontrados en ella, sino que deben considerarse muchos otros factores, tales como: la 
dimensión, rareza mineralógica y belleza de sus espeleotemas, y sin ser menos importantes: 
la peculiaridad de los mecanismos genéticos en la formación de los minerales, y el origen 
diferente de cada una de las cuevas volcánicas.
Tabla.1: Tabla de cuevas volcánicas destacadas por su desarrollo mineralógico secundario, según Forti, 
2005.
Nombre de la 
cueva
Localización Características a destacar Referencia bibliográ-
fica
Algar do Carvão Isla Terceira (Portugal) Espeleotemas de ópalo más grandes del 
mundo
Hill & Forti, 1997
Alum Isla vulcano (Italia) Mayor número de minerales secunda-
rios encontrados en una cueva volcá-
nica
Forti et al. 1996
Cutrona Mt.Etna (Italia) Mejor sitio donde ver anemolitas, 
“rims” y ballons (globos) relacionados 
con baja temperatura
Forti et al. 1994
Dangcheomul Isla Jeju (Korea) Mejor sitio para ver espeleotemas de 
calcita en una cueva volcánica
Woo et al. 2000
Grillid Surtsey (Islandia) Única cueva con 5 minerales nuevos Jakobsson et al. 1992
Hibashi Arabia Saudí Mucha variedad de compuestos, mine-
rales de guano quemados
Jakobsson et al. 1992
Kitum Mt.Elgon (Kenya) Silicatos relacionados con lixiviación de 
aguas meteóricas
Forti et al. 2003
Skipton Mt. Widderin (Austra-
lia)
Lugar con fosfatos nuevos Webb 1997
Togawa-Sakaida-
ni-do
Kyushu (Japón) Mejor sitio donde ver coraloides 
formados por diatomeas
Kashima et al. 1987
Los estudios en espeleotemas de las Islas Azores son muy escasos, únicamente se destacan 
en la bibliografía la descripción de espeleotemas gigantescos de ópalo dentro de la cueva Algar 
do Carvão, en la Isla Terceira (Hill & Forti, 1997; Forti, 1992,2005), el control hidrogeológico 
sobre su formación (Carvalho et al. 2004), y espeleotemas de tipo vermiculaciones gelatinosas 
también formadas por ópalo en los tubos lávicos de la Isla de Pico (Hill & Forti 1997; Forti, 
2005).
Esta Tesis Doctoral se centra en el estudio de espeleotemas, formados en su totalidad por 
fases minerales no cristalinas, siendo las más importantes: la sílice (ópalo-A), los óxi/hidróxidos 
de hierro, la alófana y los óxidos de manganeso. Además, se reconoce y estudia los posibles 
mecanismos minerogenéticos particulares de cada una de las especies minerales, siendo 




Los minerales no cristalinos son poco frecuentes y se encuentran en pequeñas cantidades 
en el ambiente subterráneo en comparación con los cristalinos. Durante el desarrollo de la 
presente Tesis se han determinado por diferentes técnicas varias fases no cristalinas como 
ópalo-A, alofana, oxi/hidróxidos de hierro y óxidos de manganeso, siendo estos los principales 
minerales que forman los espeleotemas objeto de estudio en este trabajo.
2.3.1.1 Composición y estructura del ópalo. 
 Jones & Segnit (1971) propusieron una clasificación del ópalo en función de los espectros 
de difracción de rayos-X, en tres clases principales: ópalo-A, ópalo C y ópalo-CT. El ópalo-A 
(SiO2 + nH2O) es una fase mataesble y la más amorfa del grupo de minerales opalinos. Se 
caracteriza por tener una concentración de agua en su estructura molecular, donde “n” es un 
valor entre 0.5-2. Está formado por microesferas de 0.03-0.05 µm de diámetro, que pueden 
estar organizadas en lepiesferas de 15-25 µm (Smith, 1998). El contenido de agua varía entre 
4% y 9%, llegando en ocasiones hasta un 20-30% en peso.
El ópalo-C, y el ópalo-CT están constituidos por cristobalita y tridimita de baja temperatura, 
pero no se han encontrado en las cuevas estudiadas.
En el ópalo-A los grupos SiO2 y las moléculas de agua están dispuestos de manera aleatoria 
en el espacio. Puede ser de origen biogénico, cuando constituye el componente esquelético 
de organismos biosilíceos como frústulas de diatomeas y espículas de esponjas. También 
puede ser un producto de precipitación inorgánica. En difracción de rayos-X muestra una 
banda centrada entre los 19 y 25° 2θ y una segunda banda ancha a 40-50° 2θ, cuando refleja 
cierta definición alrededor de 22° 2θ, indica un cierto grado de ordenamiento.
La precipitación del ópalo, que se puede considerar como sílice amorfa, está regida por 
varios factores, que comentamos a continuación:
2.3 MINERALES NO CRISTALINOS
2.3.1 Introducción
2.3.1.2 Solubilidad de la sílice
La solubilidad de la sílice en agua se expresa con la siguiente ecuación:
  SiO(2)(s)+ 2H2O= (H4 SiO(4)(aq))    (1)
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El pH es un factor condicionante en la solubilidad de las distintas fases de la sílice. La sílice 
es poco soluble a pH <8, sin embargo a pH >8 la solubilidad aumenta rápidamente (Fig. 2.3). 
Esto significa que los pH <9 favorecen la precipitación de sílice aunque haya poca cantidad 
en el medio acuoso. En cambio, en medios donde el pH sea >8 la sílice tenderá a disolverse.
Esta ecuación expresa la formación del ácido silícico a partir de la sílice y el agua. Para esta 
reacción se puede establecer que:
    K=aH4 SiO(4) / aSiO(2) aH2O     (2)
La K es la constante de equilibrio y la a la actividad de las distintas fases. Se acepta que las 
actividades de las substancias sólidas y del agua son igual a 1, por lo tanto, la reacción queda 
simplificada en:
     K= aH4 SiO(4)     (3)
La ecuación (1) expresa el problema de forma simplificada, tal como exponen Dave & 
Rimstidt (1994), aunque para explicar el comportamiento de la sílice la aproximación es válida.
En sistemas de equilibrio, K es igual a la constante del producto de solubilidad Ksp . Y si 
se considera que la actividad de una substancia es igual a su concentración, la expresión nos 
queda de la siguiente manera:
    Ksp ≈ aH4 SiO(4) ≈ [H4SiO(4)]    (4)
En sistemas donde la K no se encuentra en equilibrio, K es igual al producto de la actividad 
iónica (PAI). Así se puede definir la tasa de sobresaturación (Ω) en sistemas de desequilibrio 
con la siguiente ecuación:
    Ω=  PAI⁄(Ksp= a(H4 SiO(4)))     (5)
La ecuación 5 demuestra que la a(H4SiO(4))es lo que controla la sobresaturación (Williams 
et al. 1985). Si el valor Ω = 1 indica que el sistema está en equilibrio, si Ω < 1 la sílice se 
disuelve y si Ω > 1 la sílice precipita.
2.3.1.3 Efecto del pH
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Fig. 2.3: Curva de solubilidad del ópalo. La zona sombreada refleja las condiciones en las que las moléculas 
polimerizadas son una proporción importante en la solución. Modificado de Dove & Rimstidt (1994). 
Las líneas de discontinuidad marcan los campos en los que las distintas especies están presentes en la 
solución (nótese que en cada caso los autores dan valores diferentes y consideran especies distintas). La 
correspondencia entre los valores Log m y los de ppm de SiO2 está tomada de Williams & Crerar (1985).
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El pH, la fuerza iónica y la concentración de sílice controlan la polimerización de los 
monómeros de sílice y la formación de nano partículas; mientras que el pH controla en gran 
parte la estabilidad de las nanopartículas (Conrad et al. 2007).
En una solución sobresaturada en el medio natural (donde ya existen partículas 
polimerizadas) se pueden dar tres mecanismos de polimerización inorgánica de la sílice 
(Williams & Crerar, 1985): i) Floculación de partículas de tamaño coloide por la presencia 
de cationes que presentan carga superficial; ii) Polimerización catalizada por la presencia de 
iones hidroxilo, ya sea asociándose al silicio (SiOH) o a otro metal (MOH, donde M suele ser Mg, 
Al, Fe, Mn o Zn); iii) la depolimerización de polímeros menores es una fuente de monómeros 
que se puede volver a polimerizar a partículas silíceas mayores.
En las cuevas de la Isla Terceira encontramos un ambiente de neutro a levemente básico. 
En estos ambientes las partículas de sílice están fuertemente ionizadas y la polimerización 
es rápida. En un primer momento se forman partículas muy pequeñas. A continuación las 
partículas crecen en tamaño y disminuyen en número según el proceso de Ostwaldripening 
(Iler, 1979; Williams & Crerar, 1985) y de esta manera se generan partículas de gran tamaño. 
Este proceso en el que las partículas grandes crecen a costa de las pequeñas está controlado 
por los procesos de disolución-reprecipitación a escala coloidal.
2.3.1.4 Polimerización y condensación
Estudio de los espeleotemas de las cuevas volcánicas de la Isla Terceira (Azores, Portugal)
15
La precipitación de la sílice se da en muchos sistemas geotermales actuales. Alrededor de 
los geiseres o fuentes termales la descarga de soluciones sobresaturadas da lugar a finísimas 
láminas de sílice.
Por lo general, estos depósitos muestran una asociación entre microorganismos y granos 
microesferoidales de sílice amorfa alrededor de las vainas o paredes celulares de los 
microrganismos (Konhauser, 2007) y han servido para el estudio detallado de los procesos de 
biomineralización por microorganismos.
 El proceso de silicificación de bacterias probablemente empieza con un adherido de 
oligómeros de sílice o coloides de sílice, que posteriormente crecen encima de la superficie 
celular normalmente adquiriendo un diámetro de decenas o centenares de nanómetros. Si la 
silicificación continúa, las partículas se siguen uniendo hasta no distinguirse entre ellas, y se 
cementan colonias enteras en una matriz silícea de varios micrómetros de espesor (Konhauser, 
2007).
Antiguamente se sugirió que el rol de los microrganismos en la precipitación de la sílice 
era un proceso pasivo en gran parte (e.g. Walter et al. 1972). Los sistemas hidrotermales, en 
equilibrio con el cuarzo, normalmente tienen concentraciones más altas de sílice disuelta que 
la solubilidad de la sílice amorfa a 100 °C (aproximadamente 380 mg·L-1). Por lo tanto, cuando 
los fluidos calientes salen a la superficie, sufren desgasificación por descompresión, rápido 
enfriamiento a temperatura ambiente, evaporación inmediata y cambios de pH, que provoca 
que el fluido se sobresature en sílice y precipite sílice amorfa (Fournier, 1985).
Generalmente, los microrganismos están presentes en estas soluciones polimerizadas, e 
inevitablemente se silicifican, igual que cualquier otro sólido sumergido en la solución, como 
por ejemplo, polen, fragmentos de madera, hojas, etc.
Hay patrones específicos para cada silicificación, debido a que los microorganismos se 
silicifican de diferentes formas, teniendo en cuenta que los mecanismos reales de silicificación 
se producen en los microorganismos que proporcionan ligandos superficiales que absorben 
sílice de la solución y, en consecuencia, reducen las barreras de energía de activación para la 
nucleación heterogénea. Esto significa que, la carga de las superficies celulares puede tener 
un control fundamental en los primeros procesos de silicificación. 
En la actualidad se reconocen tres mecanismos diferentes por los cuales los microrganismos 
se silicifican (Fig. 2.4; Konhauser, 2007):
2.3.1.5 Biomineralización de la sílice
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Fig. 2.4: Tres mecanismos por los cuales los 
microrganismos se silicifican: (a) Enlaces de 
hidrógeno entre sílice disuelta y grupos hidroxilo 
asociados con algunas vainas, (b) Puente de 
cationes entre sílice y paredes celulares cargadas 
negativamente, y (c) Interacciones electrostáticas 
directas entre sílice y grupos amino cargados 
positivamente en algunos biofilms.
i. Enlaces de hidrógeno: Muchas 
bacterias, tales como Calothrix sp., tienen 
vainas formadas por polisacáridos que tienen 
carga neutra. Esto puede conducir a la unión 
de hidrógenos entre los grupos hidroxilo 
(OH-OH) asociados a los azucares y los 
iones hidroxilo (OH-) de la sílice (Phoenix et 
al. 2002). Aunque la baja reactividad de las 
vainas, da células hidrófobas que facilitan su 
adhesión a substratos sumergidos sólidos, 
esta misma propiedad hace menos inhibidora 
la interacción con la fracción polimérica de 
sílice en solución.
ii. Puente de cationes: para los 
microrganismos donde la pared celular es la 
capa más externa, tal como el Bacillus subtilis, 
la silicificación está limitada por la repulsión 
de carga electrostática entre el ligando 
aniónico y las especies silíceas cargadas 
negativamente. Se necesitan algunos puentes 
entre aniones con el fin de proceder a la 
silicificación, por lo cual, metales absorbidos 
por la célula actuarían como superficies 
cargadas positivamente para la deposición 
de sílice (Phoenix et al. 2003).
 iii.  Interacciones electrostáticas directas: 
Algunas bacterias, tales como Sulfurihydrogen ibiumazorense, producen biofilms ricos en 
proteínas que contienen en abundancia grupos amino catiónicos que absorben sílice 
polimérica (Lalonde et al. 2005).
Según Phoenix et al. (2000), la silicificación no puede ser perjudicial para los microorganismos. 
Por ejemplo, las cianobacterias Calothrix crecen en soluciones sobresaturadas en sílice 
durante semanas, y muchos de los filamentos desarrollan cortezas minerales de hasta 5 µm de 
espesor. Las células siguen siendo fluorescentes, continúan generando oxígeno y las colonias 
mineralizadas muestran tasas de fotosíntesis comparables con las colonias no mineralizadas. 
Curiosamente, la silicificación de las células cianobacterias viables solo ocurre en la superficie 
externa de la vaina, mientras que las células lisadas (con la membrana rota) tienen la sílice 
formándose en el citoplasma. Esto último indica claramente que la vaina es necesaria para 
permitir que las cianobacterias fotosintéticas sobrevivan a la mineralización. Por lo tanto, la 
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vaina actúa como un lugar de nucleación mineral alternativa y evita la mineralización de la 
pared celular y/o citoplasma, proporcionando así un filtro físico que restringe sílice coloidal 
únicamente a la superficie exterior de esta.
La alofana es un silicato de aluminio hidratado amorfo (Al2O5SiO2·nH2O) con una 
composición de Al2O3: 45,29 %, SiO2: 34,70 % y de 20,01 % en H2O y con un tamaño de arcilla. 
Su composición puede variar dependiendo de la abundancia en Al o Si, encontrándose en la 
naturaleza dos tipos de alofana: alofanas ricas en Al o ricas en Si. Según Parfitt (2009), cuando 
las relaciones (Al/Si) son cercanas a 1 corresponden a alofana rica en Si, en cambio, cuando 
estas relaciones son cercanas a 2 se considera una alofana rica en Al. Se suele encontrar 
asociada a hidróxidos de hierro y minerales de la arcilla, y se produce frecuentemente en 
etapas tempranas de la meteorización del vidrio volcánico, a partir de soluciones de Si y 
Al y en condiciones de pH > 4,7 (Wada, 1987). Aunque en la mayor parte de la literatura se 
describe a la alofana como un mineral amorfo, este mineral presenta una estructura algo 
ordenada formada por esferas con diámetros externos variables de 3,5 a 5 nm y un espesor de 
0,7 a 1 nm (Wada, 1987; Lizcano et al. 2006). Estas esferas se agrupan en agregados (domains; 
diámetro: 0,01 - 1 µm), los cuales se unen para formar agregados de mayor tamaño (clusters; 
diámetro: 1 - 100 µm).
La alofana está comúnmente asociada a las primeras fases de alteración de suelo de cenizas 
volcánicas, donde la humedad es suficiente para que tenga lugar la lixiviación de la sílice 
(Wada, 1989; Parfitt, 2009), concretamente con los suelos llamados andisoles (Jongmans et 
al. 1995; Dahlgren et al. 2004). Según estos últimos autores, la alofana se relaciona a unas 
condiciones de pH de 5-7, donde se promueve la formación de polímeros de aluminio frente 
al del humus alumínico, y estos polímeros de aluminio al reaccionar con la sílice del suelo 
forman alofana. Se origina por dos mecanismos: a) co-precipitación de geles amorfos y, b) 
formación directa a partir de vidrios volcánicos y feldespatos desordenados (Gonzalez, 1972).
También se encuentra en algunos manantiales de aguas calientes con baja concentración 
en sólidos disueltos e infrasaturadas con respecto a la sílice amorfa, pero sobresaturadas 
en varios minerales alumino-silicatados (de los cuales la alofana puede ser considerado el 
precursor) y en CO2. Las aguas de la surgencia, ricas en sílice y con aluminio (Silica Springs), 
dan lugar a la precipitación de alofana, influenciada fuertemente por el aumento del pH (5.45-
5.90) y, la pérdida del exceso de CO2 especialmente en las partes turbulentas de la corriente 
(Wells et al. 1977).
Por lo general, la presencia de alofana está asociada a la aparición de imogolita y en un 
2.3.2 Composición y estructura de la alofana, imogolita y haloisi-
ta. 
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estado más avanzado de alteración del vidrío volcánico a la haloisita, siendo también minerales 
secundarios de la alteración de cenizas volcánicas (Lizcano et al. 2006).
La imogolita es un silicato de aluminio (mineral de la arcilla) igual que la alofana, con 
fórmula química Al2SiO3(OH)4, consiste en hilos muy finos y curvos que conectan las partículas 
de alofana. Los hilos presentan un diámetro exterior variando entre 10 y 30 nm y longitud de 
varias micras (Wada, 1987), se conocen como nanotubos (Parfitt, 2009). Presenta propiedades 
químicas similares a la alofana, pero a diferencia es que la imogolita se forma únicamente a 
partir de soluciones con relaciones Al/Si≈0,5-1,0 y pH≈5 (Lizcano et al. 2006).
La haloisita es un aluminosilicato (mineral de arcilla) que presenta una estructura similar 
a la caolinita, y su fórmula empírica es Al2SiO3(OH)4. Las proporciones de sus componentes 
principales son: aluminio (20,90%), silicio (21,76%) e hidrógeno (1,56%). Está formada 
por una capa octaedral y una capa tetraedral separadas por una capa de moléculas de H2O 
cuando está completamente hidratada (Dixon & Weed, 1989). Puede presentarse completa 
o parcialmente hidratada o deshidratada (metahaloisita) (Wada, 1987; Bailey, 1990). Puede 
precipitar a partir de alofana rica en Si después de un período de meteorización de miles 
de años (Parfitt, 1990), bajo unas condiciones de precipitación inferiores a 1500 mm/año 
(Dahlgren & Walker, 1993) y con pH de 5,7 a 7,1 (Wada, 1990). Por lo general, la haloisita 
producida a partir de material volcánico presenta una morfología tubular o esferoidal con 
diámetro variando entre 0,04 µm y 1 µm (Wada, 1987) y entre 0,1 µm y 1 µm (Singh & 
Mackinnon, 1996), respectivamente.
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Pocos estudios han hecho hincapié en el rol de las bacterias en la formación de alofana. 
Según Urrutia & Beveridge (1995) y Kawano & Tomita (2002) los minerales pobremente 
ordenados compuestos por Al-Si o Al-Si-Fe son producidos en las superficies bacterianas 
como consecuencia de la interacción de esta con los cationes disueltos de Al, Si y Fe. Los 
polímeros orgánicos de las células bacterianas actúan como absorbentes y hacen de plantilla 
para la precipitación y crecimiento de los minerales formados por Al-Si o Al-Si-Fe pobremente 
ordenados. De acuerdo con Kawano & Tomita (2002), los minerales silicatados desarrollados 
en las superficies bacterianas, en condiciones neutras, fueron probablemente formados 
a través de la unión de aniones de Si con iones metálicos unidos a la superficie celular, 
compensando así su carga negativa. Estos autores sugieren que la alofana, considerada un 
producto de meteorización no asociado a bacterias, puede ser originalmente producida por 
bacterias, debido a que la descomposición de las células después de su muerte dispersaría los 
minerales microbiogénicos precipitados en sus superficies celulares, implicando una mezcla 
de la alofana formada microbiogéneticamente con la alofana producto de la meteorización 
abiogénica presente en el entorno.
Tanto la imogolita como la haloisita son difíciles de identificar en muestras con presencia de 
actividad bacteriana, debido a que su morfología en nanotubos es muy fácilmente confundible 
con los filamentos bacterianos. La formación de haloisita a través de mediación bacteriana ha 
sido poco discutida en la literatura, pero el mecanismo de formación, puede ser muy parecido 
al de la alofana. El término bio-haloisita fue sugerido por Tazaki (2005), a partir de unos ensayos 
de laboratorio de incubaciones de minerales nativos y microorganismos residentes. Aunque 
la identidad de las bacterias responsables de la formación de bio-haloisita es desconocida, 
Tazaki (2005) indica que la haloisita es un mineral que se forma en las paredes celulares de las 
bacterias reductoras de sulfatos. Minyard et al. (2011) observaron la presencia de nanotubos 
cortos en la superficie celular en una muestra de un saprolito y sugirieron que las superficies 
celulares pueden ser los sitios preferidos para la nucleación de la haloisita.
2.3.2.1 Biomineralización de alofana, imogolita y haloisita
2.3.3 Composición y estructura de los oxi/hidróxidos de hierro y hisin-
gerita.
 La fase mineral más frecuente de óxi/hidróxidos de hierro amorfos, es la ferrihidrita 
(5Fe2O3·9H2O). Normalmente se clasifica de acuerdo con el número de picos que da el material 
analizado en difracción de rayos X: “ferrihidrita de 2 picos” para el material que exhibe poca 
cristalinidad, y “ferrihidrita 6 picos” para el material mejor cristalizado (Jambor & Dutrizac, 
1998).
El carácter amorfo de la ferrihidrita, y la proporción de agua que puede incluir, no ayuda 
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a poder determinar bien su composición química. Es un mineral excesivamente hidratado 
y toda su agua se puede sustituir por especies absorbidas en cantidades que no logran ser 
acomodadas en su estructura cristalina. Se ha establecido que el hierro en la ferrihidrita está 
coordinado octaédricamente, pero también se ha propuesto que la coordinación octaédrica 
representa sólo la estructura del “núcleo” de esta, y que en gran parte de su superficie hay 
hierro en posición/coordinación tetraédrica. Estas posiciones son altamente susceptibles a la 
absorción de otros elementos químicos, y si estas posiciones tetraédricas se reparten por toda 
la superficie de la ferrihidrita, pueden explicar la alta capacidad de adsorción que tiene este 
mineral. La adsorción de diversos iones generalmente retarda la transformación de ferrihidrita 
a goetita o hematites (Jambor & Dutrizac, 1998).
La hisingerita es un silicato de hierro (III) hidratado pobremente cristalino (Fe3+2Si2O5 
(OH)4·2H2O). Es un mineral secundario brillante, de color negro o marrón oscuro, que se forma 
por meteorización o alteración hidrotermal de otros minerales de silicato y sulfuro de hierro. 
La hisingerita fue propuesta por Dahlgren et al. (2004) como un primer producto de alteración 
en los depósitos volcánicos ricos en hierro.
2.3.3.1 Biomineralización de óxi/hidróxidos de hierro y la hisingerita
 Los óxi/hidróxidos de hierro se han encontrado en superficies bacterianas (Fortin et al. 
1998). Phoenix et al. (2003) sugiere que en soluciones con concentraciones de hierro ≤50 
ppm, las células bacterianas inmovilizan más cantidad de Fe que los sistemas libres de 
estas. Sin embargo, cuando la concentración de hierro aumenta, la precipitación inorgánica 
empieza a dominar. James & Ferris (2004) observaron que la precipitación de óxido de hierro 
bacteriogénico se comporta como un potente substrato férrico para la precipitación de hierro 
en agua, con un 75% del total de hierro precipitado a partir de las bacterias. Solo el 30% 
del hierro total precipitado está sometido a un control puramente químico. También sugieren 
que la composición macromolecular de la superficie de las células evolucionó como una 
estrategia ecofísica para obtener el máximo de energía de la oxidación del Fe2+ a través de 
una precipitación de Fe3+.
Las bacterias oxidantes de hierro participan activamente en el ciclo red-ox de hierro 
y/o en la precipitación de óxidos de hierro en condiciones oxidantes y anóxicas (Kasama & 
Murakami, 2001; Baker & Banfield, 2003; Rentz et al. 2007; Takashima et al. 2008; Baskar et 
al. 2009; Blöthe & Roden, 2009). La precipitación de óxidos de hierro sucede como resultado 
de las reacciones entre paredes celulares microbianas y el material extracelular, actuando 
las paredes como superficies de nucleación (Fortin & Langley, 2005). Dado que la tasa de 
oxidación y precipitación de Fe (II) acuoso es baja a pH ácidos (Nordstrom & Southam, 1997) se 
reconoce ampliamente que los microorganismos son mediadores importantes de la oxidación 
de Fe (II) en entornos naturales de bajo pH (Baker & Banfield, 2003; Bruun et al. 2010). A pH 
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neutro, las bacterias oxidantes de hierro, precipitan minerales de hierro cuatro veces más 
rápido que la precipitación inorgánica (Kasama & Murakami, 2001; Takashima et al. 2008). Las 
comunidades responsables de estos procesos oxidantes no han sido aún establecidos, pero 
se han observado especies como la Gallionella ferruginea y el Leptothrix ochracea que siempre 
están asociadas a estos procesos (Kennedy et al. 2003; Emerson & Weiss, 2004; James & 
Ferris, 2004; Katsoyiannis & Zouboulis, 2004; Blöthe & Roden, 2009).
Los estudios en el laboratorio atribuyen el 50-80% de la precipitación de hierro al 
metabolismo de los microorganismos, en presencia de Gallionella sp, Leptotrix sp y bacterias 
unicelulares, en disoluciones con concentraciones de 3–6 ppm de hierro y a pH of 6.9–7.2 
(Emerson & Revsbech, 1994). De hecho, Hallbeck & Pedersen (1991) dice que G. ferruginea se 
basa en la oxidación de Fe (II) como un donador de electrones para el crecimiento autotrófico. 
Sin embargo, la oxidación del Leptotrix no ha sido aún relacionada con la producción de 
energía o la utilidad metabólica (Kennedy et al. 2003).
La hisingerita también se ha encontrado relacionada con actividad microbiana. Según 
Fortin, Ferris & Scott (1998)  se han identificado silicatos de hierro en combinación con óxidos 
de hierro en superficies bacterianas. Estos autores, sugieren que la formación de silicato de 
hierro implica un mecanismo complejo de unión en la que Fe forma puentes entre los sitios 
reactivos de las paredes celulares y los aniones de silicato, iniciando así la nucleación de 
silicato.
2.3.4 Composición y estructura de los óxi/hidróxidos de manga-
neso
 Los óxidos de manganeso, incluyen al Mn en diversos estados de oxidación (II, III, y IV) (Fig. 
2.5).
Fig. 2.5: Ciclo natural de estados de oxidación del 
Mn. El Mn (II) es termodinámicamente estable en 
ausencia de O2 y a pH bajo, mientras con presencia 
de O2  y de pH alto se encuentran el Mn (III) y (IV).
Los óxi/hidróxidos de Mn (IV, III) aparecen 
en los mismos ambientes óxicos-anóxicos 
donde se forman hidróxidos férricos, debido 
a que el Mn (II) no está sujeto a una oxidación 
rápida como el Fe (II). Pueden encontrarse 
acumulados en grandes concentraciones en 
las aguas óxicas y en el agua contenida en la 
porosidad de suelos y sedimentos (Tebo et al. 
2004). 
En general, el Mn (II) es termodinámicamente 
estable en ausencia de oxígeno y a pH bajo, 
mientras que Mn (III) y Mn (IV) son más 




Fig. 2.6: Tipos de estructuras cristalinas de los 
óxidos de Mn. Ejemplos en cadena/túnel (todorokita, 
hollandita y ramsdelita) y en capa (Birnesita). Para 
hacer que las estructuras de túneles sean más 
evidentes, los cationes de bario no se muestran en 
los túneles centrales de la estructura de la hollandita 
y los cationes de equilibrio de carga (Ca, Na y K) no 
se muestran en la todorokita (Tebo et al 2004).
El Mn (II) se produce como un catión (Mn2+) 
en solución y como un constituyente menor 
en los minerales de óxidos (Mn (III, IV). El 
catión de Mn2+ puede encontrarse en aguas 
naturales con concentraciones milimolares, 
incluso en presencia de oxígeno (Tebo, et 
al. 2004). La unidad básica de la mayoría de 
los minerales de óxido de Mn es el octaedro 
MnO6, que generalmente está dispuesto 
en estructuras en capas o en cadena/túnel. 
Las estructuras en túneles tienen cadenas 
individuales, dobles o triples que comparten 
el borde con los octaedros, donde las 
esquinas de las cadenas forman túneles de 
sección cuadrada o rectangular (Figura 2.6). 
La oxidación inorgánica del Mn (II) al Mn 
(IV) ocurre en dos etapas, en el que los óxidos 
que llevan la fase sólida Mn (III) se forma 
inicialmente y posteriormente con reacciones 
lentas se forman los óxidos de Mn (IV) (Murray 
et al. 1985).
La segunda fase, según Ehrlich (1996) es limitante, ya que solo a pH >8 y con concentraciones 
de >10-6, los minerales de Mn (II y III) son termodinámicamente estables (Tebo et al. 2004).
La hausmanita, identificada en este trabajo, es un óxido de manganeso complejo que 
contiene manganeso di- y tri-valente, (Mn2+Mn3+2O4). Contiene como impurezas habituales 
el zinc, hierro, calcio, bario y magnesio. La hausmanita se presenta en cristales con formas 
bipiramidales agudas o pseudooctaedros o agregados granulares masivos. Se considera un 
mineral primario en vetas hidrotermales, aunque también puede aparecer por metamorfismo 
de rocas manganíferas. Su presencia en ambiente meteórico ha sido poco estudiada.
2.3.4.1 Biomineralización de los óxidos de manganeso
 Óxidos de Mn es un término genérico que incluye óxidos, hidróxidos y oxihidróxidos. 
Son fases minerales altamente reactivas que juegan un papel importante en los ciclos 
biogeoquímicos elementales. Son uno de los oxidantes naturales más fuertes en el medio 
ambiente, y como tal, participan en una amplia gama de reacciones redox con especies y 
compuestos químicos orgánicos e inorgánicos (Tebo, et al. 2004).
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Muchos microorganismos, más concretamente las bacterias y hongos son conocidos por 
su capacidad catalizadora respecto a la oxidación del Mn (II) y la formación de minerales de 
óxidos de Mn (III, IV) (Tebo et al. 2004; Rossi et al. 2010).
La oxidación biológica de Mn (II) es generalmente rápida en relación a los procesos de 
oxidación abióticos (Tebo et al. 1997, Bargar et al. 2000), sugiriéndose así que la oxidación de 
Mn biológica es la que predomina en el ambiente. Se han realizado muchos estudios sobre la 
oxidación biológica y biomineralización de Mn (II), haciendo hincapié, en la posible existencia 
de Mn (III) intermedio, como la hausmanita (Tebo et al. 2004). Los óxidos de manganeso (IV) 
producidos por actividad microbiana (óxidos de Mn biogénicos o bioóxidos de Mn) hacen 
de mediadores en reacciones redox entre compuestos orgánicos e inorgánicos y retienen 
una amplia variedad de metales. La vía principal para la oxidación de Mn (II) es enzimática, 
y aunque las bacterias que oxidan el Mn (II) son filogenéticamente diferentes, requieren 
la encima oxidasa multicobre para oxidarlo. La oxidación de Mn (II) a Mn (IV) se produce a 
través de una enzima soluble o un complejo intermedio Mn (III). El bioóxido primario Mn 
(IV) formado es un filomanganato muy similar al de ∂-MnO2 o birnesita. La incorporación de 
metales producida por los bioóxidos de Mn sucede normalmente cuando hay sitios vacantes 
en la capa octaédrica (Tebo et al. 2004).
Los óxidos de Mn incorporan elementos menores como Al, Si, Fe, Zn y Ce. Miyata et al. (2007) 
indican que los óxidos de Mn biogénicos producidos por bacterias tienen estructuralmente 
menos Mn (III), compensado por cationes de carga de equilibrio intercambiables. De todos 
los elementos menores incorporables, el Zn y el Ce son los más interesantes, debido a que 
su incorporación puede ser debida a un origen biogénico. En Toner et al. (2006) se expone 
que las bacterias oxidantes de Mn tienen un conjunto de enzimas que no sólo ayuda a extraer 
el Mn sino también otros elementos asociados como el Zn. Posteriormente Tanaka et al. 
(2010) sugieren que los microorganismos podrían facilitar la incorporación de Ce a través de 
reacciones específicas redox.
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La metodología llevada a cabo en esta tesis engloba todas las técnicas analíticas utilizadas 
en las especialidades de mineralogía, Petrología y geoquímica. La gran variedad de depósitos 
y espeleotemas que tienen las cuevas volcánicas objeto de estudio, ha permitido obtener una 
visión general de los diferentes tipos rocas que constituyen las cuevas volcánicas y un estudio 
detallado de las fases minerales que forman los espeleotemas. Se ha desarrollado un amplio 
plan de trabajo. A partir de la bibliografía recopilada y estudiada se obtuvo una base teórica, 
seguido por el estudio minucioso de los procesos de formación de los espeleotemas en cada 
una de las cuevas escogidas y finalmente el desarrollo de ideas, discusiones y conclusiones 
de todo el tema de esta Tesis.
3.1 TRABAJO BIBLIOGRÁFICO
3METODOLOGÍA
La revisión bibliográfica ha acompañado todo el proceso de elaboración del presente 
trabajo. Consistió en recolectar, estudiar y consultar la bibliografía apropiada para cada uno 
de los objetivos y temas científicos relacionados con el tema de investigación.
El contexto geológico general se conoció a través de referencias bibliográficas que 
enmarcaban el contexto vulcanotectónico de las Islas Azores y más concretamente en la Isla 
Terceira. Para conocer el origen, la formación y el tipo de cuevas volcánicas objetos de estudio 
(Branca Opala, Algar do Carvão y Galeria da Queimada, en la Isla Terceira) se ha consultado 
bibliografía concreta en revistas locales y regionales sobre estas cavidades volcánicas.
El estudio de los espeleotemas formados en las cuevas volcánicas consideradas, tanto de 
sílice como de fases silíceas mixtas (silicatos de Fe y Al), fue apoyado por gran cantidad de 
bibliografía acerca de espeleotemas silíceos en todo tipo de cuevas. Teniendo en cuenta que 
los espeleotemas silíceos no son abundantes en el ambiente subterráneo, la bibliografía fue 
ampliada abordando trabajos sobre sistemas hidrotermales donde se encuentra precipitación 
directa de sílice. Los depósitos hidrotermales son relativamente más abundantes en la 
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naturaleza y ayudaron a comprender mucho mejor el proceso de precipitación directa de 
sílice en la formación de los espeleotemas estudiados.
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Metodología
El trabajo de campo se organizó en varias campañas de campo en la Isla Terceira, con el 
objetivo de localizar y explorar 3 cuevas volcánicas: Branca Opala, Algar do Carvão y Galeria da 
Queimada. La planificación es la misma para todas las campañas, y se desarrolló de la siguiente 
manera: 1) Estudio geológico completo del entorno e interior de la cueva volcánica escogida. 
2) Exploración detallada de la cueva (salas, galerías principales y secundarias), haciéndose a 
su vez un registro fotográfico de los diferentes tipos de espeleotemas, depósitos y sedimentos 
encontrados y su relación con la roca caja. 3) Realización de un muestreo específico de los 
espeleotemas, depósitos y sedimentos citados anteriormente.
3.2 TRABAJO DE CAMPO
3.2.1 Muestreo de los materiales de estudio
Los espeleotemas son un material exclusivo y de gran valor científico. Por esta razón, el 
muestreo se realizó de manera minuciosa y precisa, consistiendo en la recogida de un número 
limitado de muestras, para producir el menor daño e impacto visual posible en la decoración y 
el desarrollo de las cuevas. Se eligieron, siempre que fue posible, fragmentos de espeleotemas 
partidos, fracturados o caídos, y se relacionaron con el lugar exacto de procedencia del 
espeleotema original. En las ocasiones en que se muestrearon los espeleotemas in situ, se 
intentó escoger zonas de menor impacto visual y se utilizó un martillo limpio para evitar la 
mínima contaminación de las muestras. Todas las muestras sólidas se colocaron en una bolsa 
de plástico individual hermética y transparente, con su correspondiente etiquetado (lugar de 
recogida, y número de la muestra).
Todo el muestreo fue acompañado de la elaboración de un registro escrito completo de 
cada muestra, con sus características principales y puntos de localización en la topografía de 
la gruta correspondiente.
3.2.1.1 Tubo de lava: Branca Opala
 Las muestras obtenidas en la cueva de Branca Opala ascienden a 40 de muestras sólidas, 
y corresponden a: espeleotemas botroidales marrones y ocres (27) (Fig. 3.1a), depósitos 
volcanoclásticos de grano fino (3) (Fig. 3.1b), depósitos formados por restos vegetales 
silicificados mezclados con sedimentos volcanoclásticos finos (3) (Fig. 3.1b), roca volcánica en 
la que se forma la cueva (7) (roca madre; Fig. 3.1c). Cabe destacar, que también se recolectaron 
3 muestras de unos depósitos silíceos encontrados en las inmediaciones de la cueva (tobas 
silíceas; Fig. 3.1d).
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Fig. 3.1: Tipo de muestras recogidas en la cueva de Branca Opala: (a) Espeleotemas botroidales marrones 
y ocres, (b y c) Depósitos volcanoclásticos de grano fino y depósitos formados por restos vegetales 




3.2.1.2 Sima de Algar do Carvão
 En la sima Algar do Carvão se muestrearon 19 espeleotemas de coloraciones blancas y 
ocres de diferentes tipos, incluyendo, 8 muestras de estalactitas (Fig. 3.2a), 7 de estalagmitas 
(Fig. 3.2b), 2 de grandes coladas Fig. 3.2c) y 2 de finos recubrimientos (Fig. 3.2d).
Fig. 3.2: Tipo de muestras recogidas en la cueva de Algar do Carvão: (a) estalactitas, (b) estalagmitas. (c) 
coladas y (d) Finos recubrimientos de pared “flowstones”.
3.2.1.3 Tubo de lava: Galeria da Queimada
Se adquirieron 44 muestras de espeleotemas de colores blancos, amarillentos, anaranjados, 
rojizos y negros, incluyendo, 33 de estalactitas (Fig. 3.3a), 5 de estalagmitas (Fig. 3.3b), 3 de 
columnas, y 3 de recubrimientos de pared (Fig. 3.3c) con microgours. Cabe destacar que se 
obtuvieron muestras de pH y temperatura (seca y húmeda) en los mismos puntos de muestreo 
(Fig. 3.3d y e).
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Fig. 3.3: Tipo de muestras recogidas en la cueva de Galeria da Queimada: (a) estalactitas, (b) estalagmitas, 
(c) coladas, (d) toma de datos de temperatura y (e) toma de datos de pH.
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Metodología
Se empezó el trabajo de laboratorio con un inventario y clasificación de las muestras por 
tipos y cuevas. Debido a las diferentes técnicas que se aplicaron las muestras tuvieron que 
cortarse y dividirse para cada uno de los análisis. Por este motivo y para no perder información 
fueron fotografiadas y se escanearon cada uno de los cortes realizados.
Los análisis específicos se llevaron a cabo después de la preparación de las muestras 
(molturación, corte pulido o lámina delgada según los casos). El trabajo de laboratorio se centró 
en el estudio mineralógico, petrológico y geoquímico, además del estudio geomicrobiológico 
realizado en el tubo de lava de Galeria da Queimada. Todas las técnicas analíticas utilizadas para 
el estudio mineralógico y petrológico, han sido realizadas en el Laboratorio de preparación de 
muestras, Laboratorio de Difracción de Rayos-X y el Laboratorio de Técnicas no Destructivas, 
Microscopias y Espectroscopias del Museo Nacional de Ciencias Naturales-CSIC, Madrid. Por 
otra parte, los análisis geoquímicos de elementos mayores, menores y tierras raras se realizaron 
en el Laboratorio de Acmelabs, en Canadá (acmelab.com). Finalmente, el análisis isotópico se 
llevó a cabo en el Laboratorio de Isótopos Estables de la Universidad de Salamanca.
Se han utilizado las siguientes técnicas analíticas:
3.3 TRABAJO DE LABORATORIO
3.3.1 Difracción de Rayos-X (DRX)
Las muestras analizadas fueron obtenidas 
en las partes más representativas de cada 
tipo de espeleotema, roca o sedimento.
Mediante DRX se ha obtenido una 
identificación mineralógica cualitativa y 
semicuantitativa que se ha realizado sobre 
la muestra en polvo total. También se han 
recogido datos de cristalinidad de las fases 
minerales encontradas, pudiéndose detectar 
fases amorfas, a partir de bandas, en el 
difractograma.
Fig. 3.4: Difractómetro Philips PW1830 (30kV, 
25mÅ) con un cátodo de Cu con longitud de onda 
Kα: 1.54051 Å, con salida sobre registrador digital 
Philips PW 1710 y monocromador de grafito.
Los análisis se realizaron en un difractómetro Philips PW1830 (30kV, 25mÅ), usando un 
cátodo de Cu con longitud de onda Kα: 1.54051 Å, con salida sobre registrador digital Philips 
PW 1710 y monocromador de grafito (Fig. 3.4), utilizando el patrón de sílice. La interpretación 
de los difractogramas se realizó mediante el programa X Powder (versión 2010-2014).
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Se realizaron análisis de la mayoría de las muestras recolectadas, con un total de 114 (46 
Braca Opala, 23 Algar do Carvão y 45 Galeria da Queimada). Los difractogramas se obtuvieron 
en el rango de 3 a 65° 2θ. La identificación mineralógica semicuantitativa se realizó sobre 
muestra de polvo total, pudiéndose detectar la presencia de fases amorfas por la aparición 
de bandas a diferentes grados (2 tetha). La organización relativa que presentaban las fases 
no cristalinas fue obtenida por el parámetro de la anchura a mitad de la altura de la banda 
correspondiente.
3.3.1.1 Polvo Total
Los agregados orientados estándar se utilizaron para el estudio de la fracción < 2 µm 
(tamaño arcilla) en los depósitos volcanoclásticos finos del tubo volcánico de Branca Opala. 
Las muestras se desintegraron en solución acuosa, sin necesidad de machacar previamente 
con el mortero, debido a la inconsistencia de las muestras.
Como las muestras no presentaron ningún rastro de carbonatos no se tuvieron que atacar 
con ácido clorhídrico. La obtención de la fracción menor de 2 µm se hizo aplicando la Ley de 
Stokes: se extrajo de los 5 cm superiores de la suspensión después de tres horas de haber 
agitado la muestra; su concentración se hizo por centrifugación. Las muestras obtenidas se 
montaron en portamuestras de vidrio, se saturaron con glicol y se calentaron a 450 °C para 
generar datos de difracción.
Se intentó la identificación de los minerales de la arcilla, por comparación de los tres 
diagramas de DRX (Moore & Reynolds, 1989; Poppe et al. 2001), pero no se obtuvo ningún 
resultado positivo, salvo algún caso muy excepcional. Concluyendo, no existen arcillas en las 
muestras.
3.3.1.2 Agregados orientados (Fracción < 2 µm)
La microscopía óptica fue necesaria para definir petrológicamente los tipos de espeleotemas, 
sedimentos y rocas volcánicas encajantes, localizando a su vez las zonas de estudio de la 
microscopía electrónica.
Todas las muestras seleccionadas para hacer láminas delgadas se introdujeron en estufa a 
40°C durante 48h, para eliminar la humedad. Se prepararon un total de 61 láminas delgadas 
(51 Branca Opala y 10 Algar do Carvão), tanto de muestras duras como de blandas que fueron 
consolidadas. Las muestras de Galeria da Queimada, al deshidratarse presentaban una textura 
3.3.2 Microscopía Óptica de lámina delgada
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Metodología
Los análisis en micro-Raman, se utilizaron para complementar los datos mineralógicos 
obtenidos en DRX, corroborando la existencia de los minerales detectados en DRX, además 
de detectar otros nuevos difíciles de identificar en DRX. También se aplicó para determinar 
la presencia de materia orgánica asociada a las fases minerales. Se analizaron un total de 21 
muestras (10 Branca Opala, 3 Algar do Carvão y 8 Galeria da Queimada).
Las muestras se analizaron usando un microscopio confocal Raman. Se utilizó un 
espectrógrafo de Thermo Fisher DXR Raman (Madison, WI, EE.UU.) junto con un microscopio 
Olympus BX - RLA2 con un detector CCD (1024 × 256 píxeles) (Fig. 3.6), una platina motorizada 
XY, y los objetivos de enfoque automático de la serie UIS2 microscopio Olympus (West Palm 
Beach, FL, USA.), todos ellos controlados mediante software OMNIC 8.1. El equipo utiliza dos 
Fig. 3.5: Microscopio petrográfico marca Nikon, modelo Eclipse E600 POL, equipado con una cámara 
fotográfica digital Nikon.
pulverulenta y eran tan inconsistentes que fue imposible su consolidación, por lo que sobre 
ellas no se pudo realizar el estudio de microscopía.
Para la preparación de láminas delgadas a partir de muestras de consistencia media, fue 
necesario embutirlas en una resina Epoxy de dos componentes (EpoFix Kit), una resina EpoFix 
3082 y un endurecedor EpoFix 2259. Tras el tratamiento de secado y consolidación se siguió 
con la preparación habitual, realizada en las muestras duras. En primer lugar se cortaron 
los tacos, seguidamente se pegaron en portamuestras de vidrio, y por último se cortaron y 
pulieron hasta alcanzar 30 µm de espesor.
El equipo utilizado fue un microscopio petrográfico marca Nikon, modelo Eclipse E600 POL, 
equipado con una cámara fotográfica digital Nikon con software de tratamiento de imagen y 
salida de un monitor externo (Fig. 3.5).
3.3.3 Espectrometría Raman
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láseres, uno con una longitud de onda de 532 
nm (máximo de potencia = 10 mW) y otro 
de 780 nm (máximo de potencia = 20 mW). 
Ambos utilizan una luz de excitación con 
doble frecuencia de Nd: YVO4 DPSS. Estas 
condiciones y excitación proporcionan una 
resolución promedio espectral de 2-4 cm-1 en 
el intervalo espectral de 100-2,500 cm-1. 
En el presente trabajo se utilizó el láser de 
532 nm para analizar la materia mineral y el 
de 780 nm para analizar la materia orgánica, 
debido a que este último láser proporciona 
mejor señal.
Fig. 3.6: Espectrógrafo de Thermo Fisher Raman 
(Madison, WI, EE.UU.) junto con un microscopio 
Olympus BX - RLA2 con un detector CCD (1024 × 
256 píxeles), una Platina motorizada XY, y objetivos 
de enfoque automático de la serie UIS2 microscopio 
Olympus (West Palm Beach, FL, USA).
Las muestras se inspeccionaron usando el objetivo 10x para seleccionar áreas concretas 
y para asegurar que el sustrato estaba libre de fibras y otros contaminantes. Los espectros 
se obtuvieron utilizando los objetivos confocales 20x y 50x. El espectrógrafo fue calibrado y 
alineado usando poliestireno puro.
A través de estas técnicas se estudiaron en detalle las micromorfologías, microtexturas y 
microestructuras, además de las relaciones entre las fases minerales, con el fin de caracterizar 
y determinar las posibles génesis de minerales, y sus transformaciones.
El MEB, también se utilizó con el fin de identificar microtexturas de las fases minerales, 
componentes biológicos y rasgos microbianos dentro de las muestras. El sistema integrado de 
EDS que lleva el MEB, permitió análisis químicos puntuales semicuantitativos de elementos 
químicos.
Para realizar los análisis en MEB se escogieron muestras y zonas concretas de interés, a 




Fig. 3.7: (a) Microscopio Electrónico de Barrido FEI Inspect. Sistema de análisis integrado Oxford Instruments 
tipo Analytical-INCA con un detector de Rayos-X y EDS (Energy Dispersive Detector). (b) Monitor que muestra 
las imágenes en MEB. (c) Detalle del portamuestras situado en el interior del MEB.
partir de un estudio preliminar a visu o en microcopia óptica. Las observaciones se llevaron a 
cabo sobre pequeños fragmentos, con fractura fresca, en las zonas previamente seleccionadas, 
y también sobre láminas delgadas de 30 µm de espesor (no cubiertas) que habían servido en 
el estudio de microscopia óptica. Debido a la humedad que pudieran presentar las muestras 
se introdujeron en la estufa de secado a 40°C durante 48h. En total se analizaron 84 muestras 
(58 Branca Opala, 5 Algar do Carvão y 21 Galeria da Queimada).
Finalmente, para conseguir una conductividad necesaria para las observaciones de MEB 
las muestras se recubrieron con una película de Au, bajo vacío de 2 a 10 min, dependiendo 
de la porosidad.
Los estudios de MEB se realizaron en un microscopio FEI Inspect (Fig. 3.7a), que opera en 
tres modos de vacío diferentes: alto vacío, bajo vacío y modo ambiental o ESEM (Environmental 
Scanning Electron Microscope) con los detectores ETD (Everhart Thornley Detector) y LFD 
(Large Field Detector) para todos los modos de vacío y un detector BSED (Back Scattered 
Electron Detector) para el modo de alto vacío. Este último necesario para obtener una gran 
resolución en el estudio de los bioespeleotemas.
a  b
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Esta técnica se utilizó para conocer de una forma más precisa, que la obtenida en EDS, la 
composición de las diferentes láminas y capas de los espeleotemas. Además se determinó 
la diferencia en la proporción en agua de las láminas de ópalo. Se utilizó una muestra de la 
cueva de Branca Opala.
Los análisis de Longitud de onda se realizaron con el detector WDS (sigla de Wave lenght 
Dispersive X-ray Spectroscopy) acoplado un microscopio electrónico FEI QUANTA 200, 
también con EDS.
Para determinar la cantidad de agua en las láminas de ópalo-A, se siguió el siguiente 
procedimiento de acuerdo con Day & Jones (2008):
 1. El uso de porcentajes en peso medidos Si y O, 100 gramos (g) de sustancia es:
43.92 wt % Si = 43.92 g Si
53.84 wt % O = 53.84 g O
Total Si + O =97.76 g
 Cualquier masa restante (2,24 g) se atribuye a una combinación de hidrógeno   
 (principalmente) y elementos traza.
 2. Los moles de Si y O se determinan de la siguiente manera:
(masa de substancia) / (masa molar) = moles
(43.92 g Si) / (28.0855 g·mol-1 Si) = 1.56 mol Si
(53.84 g ) / (15.994 g·mol-1 O) = 3.37 mol Si
3.3.5 Microscopía Electrónica de Barrido (MEB) con Longitud de 
onda
Este microscopio, también dispone de un sistema de análisis integrado Oxford Instruments 
tipo Analytical-INCA con un detector de Rayos-X (Energy Dispersive Detector, (EDS)) que 
pueden usarse alternativa o simultáneamente con el MEB (Fig. 3.7a). Las determinaciones 
analíticas de los análisis con EDS fueron estandarizadas para un área de 125x125 µm. Las 




 3. La cantidad de exceso de O se determina de la siguiente manera:
 La relación molar de Si:O en sílice (SiO2), que no contiene agua, es de 1:2. Si  la   
 relación molar de Si:O es mayor que 1:2 se interpreta que el exceso de O representa  
 el O presente en la porción de agua de la sílice hidratada (SiO2 · nH2O).
x mol O - 2y mol Si = moles exedentes de O
3.37 mol O - 1.56 mol Si = 0.25 moles exedentes de O
 4. Los moles de H2O (n) se determinan de la siguiente manera:
 Para determinar n, el exceso de moles de O se normaliza a moles de Si; en cada mol  
 de SiO2 · nH2O hay un mol de Si.
(moles excedentes de O) / (mol Si) = n moles de H2O
(0.25 moles excedentes de O) / (1.56 mol Si) = 0.16 moles de H2O
 5. La masa de H2O se determina de la siguiente manera:
n moles se H2O · masa molar de H2O = masa de H2O
0.16 moles de H2O · 18.015 g·mol
-1 H2O = 2.89 g de H2O
 6. La masa de ópalo se determina de la siguiente manera:  
 El peso de SiO2 · nH2O varía en función de “n”.
masa de 1 mol de SiO2 + gramos de H2O = masa de Ópalo
60.084 g de SiO2+ 2.98 g de H2O= 62.97 g de Ópalo
 7. El contenido de agua total (% en peso de H2O) en el ópalo se determina de la 
siguiente manera: 
(masa de H2O) / (masa de Ópalo) · 100 = wt % de H2O
(2.89 g de H2O) / (62.97 g de Ópalo) · 100 = 4.6 wt % de H2O
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Se realizó para la determinación del contenido de elementos mayores, menores y tierras 
raras, lo que ayudó a interpretar qué elementos se fijan en los distintos contextos diagenéticos. 
Se trabajó con un total de 21 muestras de la cueva de Branca Opala. Se realizaron en los 
laboratorios de Acmelabs, Canadá (web: acmelab.com). Se utilizaron las siguientes técnicas 
analíticas:
3.3.6 Microscopía Electrónica de Barrido (MEB) con Catodolumi-
niscencia (CL)
Esta técnica se utilizó para conocer mejor la localización de las tierras raras (TR) encontradas 
en los análisis químicos semicuantitativos obtenidos en MEB-EDS y también en ICP- MS (sigla de 
Espectrometría de masas con plasma de acoplamiento inductivo). Con la Catodoluminiscencia 
acoplada al MEB se intentó determinar si estos elementos (TR) se encontraban o no ligados 
a la estructura molecular de la sílice (ópalo-A), o eran totalmente independientes a ella y 
estaban ligados a otros minerales. Para trabajar con Catodoluminiscencia no se precisa la 
metalización de las muestras. En total se estudiaron 5 espeleotemas de Branca Opala.
El detector de catoloduminiscencia es un Modelo GATAN Mono CL3 (Fig. 3.7a), está 
acoplado al Microscopio FEI Inspect, mencionado anteriormente, y cuenta con un sistema de 
refrigeración con N2 líquido y ampliación espectral hasta el Infrarrojo.
3.3.7 Espectrometría de emisión con plasma de acoplamiento 
inductivo (ICP-ES) y Espectrometría de masas con plasma de aco-
plamiento inductivo (ICP- MS)
Las muestras fueron machacadas para conseguir un polvo homogéneo, y una cantidad de 
5g. La técnica permite determinar la cantidad de elementos mayores (SiO2, Al2O3,, Fe2O3,, MgO, 
CaO, Na2O, K2O, TiO2, P2O5, MnO, Cr2O3, Ni, Sc) y elementos menores (Ba, Be, Co, Cs, Ga, Hf, 
Nb, Rb, Sn, Sr, Ta, Th, U, V, W, Zr, Y). Se inicia el proceso con una fusión de borato de litio y se 
diluyeron en una digestión ácida 0,2 g de muestra en polvo. Se incluyó la pérdida por ignición 
(LOI) por sinterización a 1000 °C y análisis de carbono total y de azufre.
3.3.7.1 Espectrometría de emisión con plasma de acoplamiento induc-
tivo (ICP-ES)
La espectrometría de ICP-MS análisis también necesita 5g de muestra en polvo. Se utiliza 




Los análisis de isotopos estables 
(∂18OSMOW y ∂DSMOW) se utilizaron para 
deducir las condiciones de formación 
de los espeleotemas silíceos 
(temperatura y tipo de agua) y se 
llevaron a cabo en el Laboratorio de 
Isótopos Estables de la universidad de 
Salamanca. 
En el caso de las fases opalinas y 
otras hidratadas existen problemas de 
análisis por el intercambio de OH-. Los 
espeleotemas de sílice muestreados 
que se analizan en este estudio, 
corresponden al tubo volcánico de 
Branca Opala y a la sima turística de 
Algar do Carvão.
Fig. 3.8: Preparación de las muestras para los análisis de 
isótopos estables. (a y b) Torno de dentista con puntas de 
diamante. (c) Mortero de ágata.
3.3.8 Análisis isotópico (isótopos estables ∂18OSMOW y ∂DSMOW)
para la determinación de un conjunto de 47 elementos traza (Ni, Sc, Ba, Be, Co, Cs, Ga, Hf, Nb, 
Rb, Sn, Sr, Ta, Th, U, V, W, Zr, Y, La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu, Mo, Cu, Pb, Zn, 
Ni, As, Cd, Sb, Bi, Ag, Au, Hg, Tl, Se). Las tierras raras y los elementos refractarios se determinan 
a partir de la descomposición del borato de litio (igual que en análisis de ICP-ES) de donde se 
extraen las cantidades totales de cada elemento.
Se tomaron muestras puntuales con un torno y puntas de diamante (Fig. 3.8a y b), desde 
el exterior al interior de los espeleotemas seleccionados para el estudio. A continuación, las 
muestras se trituran en un mortero de ágata (Fig. 3.8c) hasta obtener textura en polvo. Las 
muestras inicialmente fueron atacadas con HCl (para eliminar posibles carbonatos), seguido 
de un ataque con H2SiF6 (para eliminar arcillas, feldespatos, etc., si los hubiera) durante tres 
días a temperatura ambiente.
La determinación de las relaciones isotópicas de 18O/16O y D/H fue realizada mediante 
espectrometría de masas de fuente gaseosa en modo “dual inlet”, utilizando un espectrómetro 
SIRA-II (Fig. 3.9a).
Primeramente se obtuvo el H2 para la determinación de la relación isotópica D/H por 
reducción con U empobrecido en línea de vacío (Fig. 3.9b). La obtención de O2 para la 
determinación de la relación isotópica 18O/16O se llevó a cabo mediante fluorinación Láser 
(Fig. 3.9c y d). Los datos isotópicos del oxígeno, corresponden al O del silicato exclusivamente, 
 a  b
 c
Estudio de los espeleotemas de las cuevas volcánicas de la Isla Terceira (Azores, Portugal)
3.3.1.1 Difracción de Rayos-X (DRX)
39
pues se utilizaron las muestras que habían sido previamente deshidratadas durante el proceso 
de extracción del H2 para análisis D/H.
Fig. 3.9: Analítica de isótopos estables. (a) Espectrómetro SIRA-II. (b) Vista general de la línea de vacío. En 
primer término, la Bomba Toepler. (c) Vista fronterolateral izquierda de la línea de extracción asociada al 
láser utilizado para la liberación de O a partir de silicatos. (d) vista de la misma línea que en la fotografía 
“c” des de su parte trasera.
 a  b
 c  d
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Antecedentes
El trabajo de gabinete consistió en un trabajo bibliográfico, el análisis de los resultados 
obtenidos y finalmente en su interpretación y discusión. La unión entre las deducciones 
obtenidas en el trabajo de campo y las interpretaciones de los datos de laboratorio, ha sido 
el método usual para la elaboración de modelos genéticos y las conclusiones de esta tesis 
doctoral. La interpretación de los primeros resultados fue muy interesante porque sirvió para 
modificar ciertas pautas del trabajo inicial.
La elaboración, discusión, interpretación y conclusiones de los resultados más importantes 
se expone en esta memoria final de tesis en modo de artículos en revistas nacionales e 
internacionales de alto impacto, ampliándose con datos no publicados hasta el momento.
3.4 TRABAJO DE GABINETE
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El archipiélago de las Islas Azores forma parte del colectivo de Islas denominado 
Macaronesia, el cual alberga cinco archipiélagos del Atlántico Norte, más o menos cercanos 
al continente africano: Azores, Canarias, Cabo Verde, Madeira e Islas Salvajes. Aunque todas 
las Islas citadas tienen un origen volcánico, los volcanes de las Azores emergen directamente 
sobre la dorsal centroatlántica.
Las Azores están formadas por nueve Islas y algunos islotes, se sitúan aproximadamente 
a 1584 km de Portugal continental (Fig. 4.1), y se distribuyen entre las coordenadas 36° 55’ 
a 39° 43’’ N de latitud y 24° 45’’ a 31°17’’ W de longitud. La distribución geográfica de estas 
Islas establece tres grupos principales (Fig. 4.2): el grupo occidental (oeste) constituido por las 
Islas de Flores y Corvo; el grupo central, formado por las Islas de Graciosa, Terceira, São Jorge, 
4.1 CONTEXTO GEOGRÁFICO Y GEOLÓGICO
ISlAS AZORES 4
Fig. 4.1: Localización del archipiélago de las Islas Azores al norte del océano Atlántico y en conjunción con 
3 placas tectónicas: la placa euroasiática al NNE, la placa Norte Americana al NW y la placa Africana al S.
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Fig. 4.2: Mapa de localización del archipiélago de las Islas Azores entre tres placas tectónicas, Atlas dos 
Açores: Al NE paca Euroasiática, al S placa Africana y al W paca Norte Americana. También se observa 
la Cresta Medio-Atlántico (CMA) y el Rift de Terceira (RT). Se muestran en los tres grupos que forman el 
archipiélago de las Islas Azores: grupo occidental (oeste) constituido por las Islas de Flores y Corvo; en el 
grupo central, formado por las Islas de Graciosa, Terceira, São Jorge, Pico y Faial; y finalmente el grupo 
oriental (este) que engloba las Islas de São Miguel, Santa María y el arrecife de Las Formigas. (Modificado 
del Atlas Básico dos Açores (Forjaz et al. 2004)).
Pico y Faial; y finalmente el grupo oriental (este) que engloba las Islas de São Miguel, Santa 
María y el arrecife de Las Formigas.
El archipiélago se alinea a lo largo de la Falla Azores-Gibraltar con orientación NW-SE y de 
más de 600 km de longitud, entre las Islas de Santa Maria y Corvo (Fig. 4.1), encontrándose 
en el punto de conjunción de tres placas tectónicas (França et al. 2003; Borges et al. 2010): la 
placa euroasiática al NNE, la placa Norte Americana al NW y la placa Africana al S (Fig. 4.1 y 2), 
siendo una área de gran actividad sísmica y volcánica. 
Más concretamente, entran en convergencia cinco grandes estructuras tectónicas: la Cresta 
Medio-Atlántica (CMA), el Rift de Terceira(RT) (Fig. 4.2), la Zona de la Fractura Norte de las 
Azores (ZFNA), la Zona de Fractura Este de las Azores (ZFEA) y Zona de Fractura Oeste de las 
Azores (ZFOA). Estas estructuras son las responsables de su posicionamiento y distribución.
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Las Islas más occidentales de las Azores, Flores y Corvo, se encuentran sobre la placa 
americana y están separadas de las restantes Islas por la cordillera Meso-Atlántica o Cresta 
Medio-Atlántica; las otras siete Islas están localizadas en una gran meseta submarina triangular 
de estructura compleja conocido como la “Microplaca de las Azores”, la cual está definida por 
la línea de contorno batimétrico de 2.000 metros, y su edad está comprendida entre 20-36 
millones de años (Ma) (Borges, et al. 2010); la Isla más antigua es Santa Maria con 8·12 Ma y la 
Isla más joven es Pico con 250 000 años (Nunes 1999). La mayor distancia se encuentra entre 
las Islas Corvo y Santa Maria, con alrededor de 615 km (Fig. 4.2).
Las Azores se caracterizan por una alta actividad volcánica, típica de la interacción entre 
los centros eruptivos y las crestas. El archipiélago se puede considerar un centro eruptivo 
joven, que se produce sobre una placa de marcha lenta. A diferencia de la cadena de Hawái, 
donde las Islas se organizan de acuerdo a su origen cronológico, en cambio, la ubicación de 
las Azores no muestra correlación entre sus distancias al centro eruptivo ni en su edad. El lado 
este de cada Isla de las Azores es geológicamente el más antiguo.
Las relaciones de edad procedentes de las Islas excluyen cualquier rastro de alineamiento 
entre los puntos calientes, comúnmente observado en otros archipiélagos volcánicos, como 
las Islas Hawái o Canarias (Vogt & Jung 2004). Algunos autores consideran el movimiento 
relativo de las placas euroasiática y africana el factor principal y limitante de la ubicación 
del límite activo de placa y su evolución con el tiempo (Thibaud et al. 1998; Dosso et al. 
1999). La tectónica regional de las Azores parece controlar las principales zonas de Rift y los 
alineamientos de conos individuales en toda la microplaca y por separado dentro de cada una 
de las Islas (Lourenço et al. 1998; Vogt & Jung, 2004; Catalão et al. 2006).
La distribución geográfica de los centros eruptivos de Azores permite definir dos aspectos: 
a) el crecimiento de las Islas hacia el occidente, debido a la localización de dos centros 
eruptivos submarinos en la zona y b) determinar los principales alineamientos estructurales 
que afectan a todo el archipiélago, tales como, el Rift de Terceira y la Zona de fractura Faial-
Pico. De la misma forma se puede observar que las Islas de edades más antiguas son las Islas 
más afectadas por la Cresta Medio-Atlántica.
Desde el siglo XV se han producido 36 erupciones volcánicas, 14 de las cuales han 
sido submarinas y 12 subaéreas (França et al. 2003). Los dos últimos episodios eruptivos 
importantes en las Azores fueron de naturaleza submarina y basáltica, ocurriendo el primero 
en 1957/58 en los Capelinhos, el extremo occidental de la Isla de Faial, acorde con el 
crecimiento en occidente. El segundo episodio eruptivo fue en 1998/2000, a unos 8,5 km al 
NW de Ponta da Serreta (Forjaz et al. 2001), a lo largo de la Isla Terceira.
El archipiélago de las Azores es esencialmente basáltico, aunque también incluye rocas 
ácidas. Las Islas de Pico, São Jorge y Santa Maria están constituidas principalmente por basaltos 
o basaltos alcalinos picríticos. El resto de las Islas (Terceira, São Miguel, Faial, Graciosa, Flores 
Islas Azores
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y Corvo) presentan más variedad de litologías volcánicas, incluyendo desde basaltos alcalinos 
picríticos a traquíticos, englobando hawaiitas y mugearitas (Self & Gunn, 1976).
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Los valores medios anuales de la temperatura media del aire dependen claramente de la 
altitud. De este modo, los valores medios oscilan de 14 a 18 °C en las regiones costeras y de 
6 a 12 °C en las áreas de mayor altitud, excepto en el punto más alto de la Isla de Pico donde 
la temperatura es inferior a 2 °C.
Los valores de la temperatura media mensual varían regularmente durante el año, 
alcanzando los valores máximos en verano, sobre todo en el mes de agosto, y los valores 
mínimos en invierno, principalmente en los meses de enero y febrero. 
Los valores medios anuales de la temperatura media del aire varían entre 16 y 18,5 °C. Los 
valores medios anuales más elevados se sitúan entre los 20 y 23 °C, y los mínimos oscilan 
entre los 11-14 °C (AEMET, 2012).
Islas Azores
4.2.1 Temperatura
El clima de Azores está fuertemente condicionado por su gran aIslamiento geográfico, 
lejos de la influencia de cualquier masa continental. En general, las Azores presentan clima 
oceánico/marítimo templado húmedo, caracterizado por una baja amplitud térmica, elevada 
pluviosidad y humedad relativa, y vientos persistentes. (Raposeiro, 2011).
4.2 CLIMA
La distribución de la precipitación media anual registrada en el archipiélago de las Azores 
varía espacialmente, de oeste a este, siendo más abundante en las Islas del grupo Occidental, 
donde se registran precipitaciones de 1716,1 mm.
Pese a esta variabilidad espacio-temporal, la precipitación media anual sobre el conjunto 
de Islas es de aproximadamente 1172,8 mm (normales climáticas de 1961-1990).
La precipitación en las Azores es más abundante en los meses de noviembre, diciembre y 
enero, superando, por lo general, los 200 mm mensuales. Durante los meses de junio a agosto 





5.1 CONTEXTO GEOGRÁFICO Y GEOLÓGICO
5ZONA DE ESTUDIO: ISLA TERCEIRA
La Isla Terceira está localizada al Este del grupo central del archipiélago de las Islas Azores 
(Fig.5.1). Presenta una dirección general W-E y tiene 29 km de largo y 18 km de ancho, con un 
perímetro de 90 km y un área de 403 km2) siendo la tercera Isla más grande del archipiélago 
y la segunda del grupo central. El punto más alto de la Isla se encuentra a 1023 m.s.n.m, en la 
Serra de Santa Bárbara.
Está implantada a lo largo de un prominente Rift, conocido como el Rift de Terceira (Self 
& Gunn, 1976), de orientación WNW-ESSE, correspondiente a una estructura tectónica de 
tipo “transformante leaky”, de 600 km de extensión. Esta estructura es considerada por Vogt 
& Jung (2004) como el borde segundo de placas, en un centro expansivo híper lento. Según 
varios autores esta estructura establece una frontera entre las placas Euroasiática y Africana 
(e.g. Searle, 1980).
Terceira está constituida por cuatro estratovolcanes poligenéticos principales y sus 
respectivos y numerosos conos volcánicos monogenéticos, y por una Zona Basáltica Fisural 
(ZBF). Los cuatro sistemas volcánicos principales son: la Serra del volcán de Santa Bárbara; 
Macizo de Serra do Morião y la caldera del volcán Guilherme Moniz; el complejo volcánico 
de Pico Alto; El volcán de Cinco Picos, la Serra do Cume y la Serra de Ribeirinha (França et al. 
2003; Nunes 2000, 2004) (Fig. 5.2).
5.1.1 Vulcanología
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Fig. 5.1: Localización de la Isla Terceira en el archipiélago de las Islas Azores. Atlas Básico dos Açores (Forjaz 
et al. 2004).
En su mayoría, los productos volcánicos de la Isla presentan una edad cuaternaria 
(Pleistoceno tardío – Holoceno (Calvert et al. 2006)), y los materiales emitidos incluyen 
ignimbritas, depósitos pumíticos de caída, coladas de lavas ácidas, escorias, coladas de lavas 
basálticas y tobas surtseianas (Selft, 1982).
Desde el punto de vista geoquímico las lavas de la Isla Terceira presentan una composición 
muy variada, desde basaltos alcalinos porfíricos (con fenocristales de olivino y augita), hasta 
traquitas comendíticas y panteleritas, incluyendo las hawaítas, mugearitas y benmoreitas. 
Cabe destacar la gran cantidad de materiales de naturaleza silícea de la Isla, tanto efusivos 
como explosivos (Nunes 2000).
La geología de la Isla Terceira ha sido estudiada por diversos autores siguiendo diferentes 
criterios. Zbyzewski et al. (1971) realizaron el primer esbozo geológico de la Isla Terceira 
basado fundamentalmente en criterios petrológicos. El primer mapa geológico en base a 
la relación estratigráfica entre los diferentes depósitos lo elaboró Self (1973). Este mismo 
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autor utilizó como nivel de referencia, la ignimbrita de Lajes (datada en 20.000 años) para 
caracterizar las otras estructuras volcánicas definiendo 4 centros eruptivos diferentes: Volcão 
de Santa Bárbara, Volcão do Pico Alto, Zona Fisural y Volcões no relacionados directamente 
con los volcanes anteriores. El primer mapa a 1:25000 lo realizaron Lloyd &Collis en el 1981, 
basado en trabajos de prospección de campos geotérmicos en la Isla Terceira, en la que se 
consideraron 3 grandes macizos volcánicos: Cinco Picos, Guilherme Moniz-Pico Alto y Santa 
Bárbara. Posteriormente Forjaz et al. (1990) considera 4 unidades vulcano-estratigráficas por 
orden decreciente de edad: Complejo volcánico de la Serra do Cume, de Santa Bárbara, de 
Pico Alto y una Formación Fisural.
Más recientemente Nunes (2000) propone un mapa vulcanológico basado en la 
reinterpretación de todos los trabajos anteriores, estableciendo 5 estructuras volcánicas 
importantes (Fig.5.2): Sierra del volcán de Santa Bárbara, Macizo de la Serra do Morião y 
caldera del volcán Guilherme Moniz, complejo volcánico de Pico Alto, volcán de Cinco Picos, 
la Serra do Cume y Serra de Ribeirinha, y la Zona Basáltica Fisural (ZBF).
Fig. 5.2: Mapa geológico de la Isla Terceira Modificado de Nunes, 2000) que muestra los cuatro sistemas 
volcánicos principales (Santa Bárbara; Guilherme Moniz; Pico Alto y Serra do Cume) y la Zona Basáltica 
Fisural (ZBF). Localización de las cuevas estudiadas: 1) Branca Opala, 2) Galeria da Queimada, 3) Algar do 
Carvão. 
Zona de estudio: Isla Terceira
Estudio de los espeleotemas de las cuevas volcánicas de la Isla Terceira (Azores, Portugal)
49
La Serra del volcán Santa Bárbara abarca toda la zona W de la Isla e incluye un estratovolcán 
de 13 km de diámetro aproximadamente, con una altitud de 1023 m. En la parte superior de 
este, destaca una caldera de 2 km de diámetro y una profundidad de 150 m. En el interior 
de la caldera se encuentran algunos domos, coladas lávicas espesas de naturaleza traquítica 
(conocidas también como coulées), e incluye lagos de pequeñas dimensiones (Zbyszewski et 
al. 1971). Las laderas del volcán presentan numerosos barrancos que albergan una gran red 
hidrográfica de tipo centrífuga, localizada principalmente en los flancos N, S y W. Los conos 
volcánicos secundarios pertenecientes al sistema de Santa Bárbara, se sitúan de forma radial 
sobre accidentes volcánicos orientados de NW a SE (Zbyszewski et al. 1971). 
Geológicamente el volcán de Santa Bárbara se inició con un vulcanismo básico que 
evolucionó hacia un vulcanismo más explosivo.  Este último fue el responsable de la formación 
de los domos traquíticos, y espesos y gruesos depósitos de pumita. Las formaciones más 
antiguas de este estratovolcán se datan de 0.51 Ma, 1.15 Ma y 1.24 Ma por Ferreira & Azevedo 
(1995).
5.1.2 Las 5 estructuras volcánicas principales que forman la Isla 
Terceira
5.1.2.1 Sierra del volcán Santa Bárbara
El Volcán de Guilherme Moniz es el más pequeño de la Isla y está localizado en la parte sur 
central de la Isla (Nunes, 2000). Corresponde a un edificio volcánico con una caldera alargada 
de dimensiones del orden de 4 km x 2.5 km. La caldera esta desmantelada por las vertientes 
N y E, y los bordes W y S corresponden a la Serra do Morião, donde se encuentra la altitud 
más elevada a 632 m. Dentro de la caldera se pueden observar formaciones recientes, tales 
como, las lavas procedentes de Pico do Algar do Carvão. Las laderas SW y S de la Serra do 
Morião, contienen conos secundarios instalados y alineados encima de fracturas tectónicas 
de dirección N-S (Zbyszewski et al. 1971).
Aunque la estructura volcánica se encuentra muy erosionada pueden identificarse 
numerosos domo traquíticos y centros eruptivos basálticos, dos conos surtseyanos, debido 
a erupciones producidas en aguas poco profundas y en mares, tales como el Monte Brasil y 
Ilhéu das Cabras, y finalmente ignimbritas de edades alrededor de 23.000 años (Self, 1973).
5.1.2.2 El volcán Guilherme Moniz y el Macizo de la Serra do Morião
50
Zona de estudio: Isla Terceira
Se sitúa en la zona norte de la isla desde Lajes hasta Biscoitos ocupando una gran extensión 
de la isla. Presenta una altitud máxima de 808 m, correspondiente a Pico Alto, alberga varios 
centros eruptivos y su caldera fue invadida por flujos lávicos recientes (Zbyszewski et al. 1971). 
Los volcanes de Pico Alto y el Pico das Pardelhas son los responsables de las emisiones de 
materiales traquíticos que se dispersan por el lado N de la Isla Terceira. El Macizo de Pico Alto 
cuenta con un sistema geotérmico de alta entalpia en profundidad, según datos obtenidos en 
sondeos de hasta 1900 m de profundidad. Las temperaturas medidas revelaron una zona de 
convección, alcanzando temperaturas de 312 °C (Carvalho et al., 2013). El sistema geotérmico 
se manifiesta en superficie a través de un campo fumarólico en la cima de Pico Alto, conocido 
como Furnas do Enxofre, y que está asociado a una fractura de dirección ENE-WSW.
El volcán de Pico Alto está formado por una alternancia de productos piroclásticos y 
coladas lávicas de composición traquítica a panterítica. En su morfología dominan los domos 
y coladas lávicas asociadas. Es destacado por presentar una colada de obsidiana. La actividad 
explosiva del volcán está relacionada con las ignimbritas de Lajes (19.600 años) y las de Saõ 
Mateus (18.600 años) según Shotton (1973) en França, (1993). Gran parte de los bordes del 
cráter están enterrados por domos y lavas traquíticas de edades inferiores a 19.000 años. 
Según Self (1973), las edades máximas de este volcán son del orden de 100.000 años y de 
1.000 años para el vulcanismo más reciente.
5.1.2.3 El complejo volcánico de Pico Alto
Estos sistemas se encuentran localizados en la parte Este de la Isla Terceira. Correspondientes 
a un estratovolcán de grandes dimensiones, que está muy erosionado, presentando una 
caldera llamada Cinco Picos, que tiene unos 7 km de diámetro aproximadamente, la cual, 
actualmente se encuentra invadida por lavas más recientes. Los vestigios de los bordes NE, 
corresponden a la Serra do Cume y al SW a la Serra de Ribeirinha. El volcán está formado por 
una alternancia de coladas lávicas y depósitos piroclásticos. Los conos de dentro de la caldera 
se disponen a lo largo de tres alineamientos tectónicos de dirección NW-SE, consiguiendo 
una altitud máxima de 482 m. 
Un periodo de grandes explosiones fue responsable de los potentes depósitos de pumitas 
en coladas piroclásticas, que originaron ignimbritas de naturaleza traquítica. El volcán incluye 
las ignimbritas más importantes de la isla, ya que, son los que representan las edades más 
antiguas, entre 50.000 y 800.000 años.
5.1.2.4 El volcán de Cinco Picos, la Serra do Cume y la Serra de Ribei-
rinha
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Esta parte cruza de N a S la parte central de la Isla Terceira, extendiéndose también del 
centro al E de la isla. La ZBF alberga el vulcanismo histórico del año 1761, que se dispersa por 
el SE de la isla. Self (1982) considera que la actividad fisural en el extremo NW de esta ZBF fue 
muy significativo durante los últimos 50.000 años. Al contrario de las otras unidades volcánicas 
descritas anteriormente, esta está dominada por un vulcanismo basáltico, generalmente de 
tipo hawaiano y estromboliano, que prevalece en la parte NW en los últimos millares de años. 
A parte cabe destacar dos episodios bastante recientes al este de la ZBF: Algar do Carvão 
datado en 2115±115 B.P. (Zbyszewski et al. 1971) y el de la Fonte do Bastardo (Nunes, 2000).
Terceira se formó en su gran mayoría a partir de una erupción de naturaleza básica 
y predominantemente efusiva (França et al. 2003). El episodio eruptivo producido en 
1998/2000, citado anteriormente, produjo además manifestaciones secundarias, tales como, 
fumarolas y emanaciones gaseosas difusas en los suelos de la isla (Ferreira, 1994; Cruz et al. 
1999; Ferreira & Oskarsson, 1999; Baxter et al. 1999; Cruz & França 2006; Nunes et al. 2001).
5.1.2.5 Zona Basáltica Fisural (ZBF)
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En Terceira se reconocen dos tipos principales de cavidades volcánicas: los tubos volcánicos 
y las simas volcánicas. Estás últimas también se conocen en las Islas Azores como “Algar”.
El paisaje volcánico de la Isla Terceira queda bien reflejado en sus valles y montañas 
dominados por volcanes, cráteres y coladas lávicas, así como en las estructuras que se 
desarrollan bajo la superficie en el mundo subterráneo, las cavidades volcánicas.
Se conocen más de 270 cavidades subterráneas naturales en el archipiélago de las Azores, 
incluyendo tubos de lava, simas volcánicas y cuevas de erosión marina, de las cuales 69 se 
localizan en la Isla Terceira (Nunes et al. 2008) (Fig. 5.3). Todas ellas comprenden muchos 
quilómetros de túneles, extraordinarias formaciones geológicas, espeleotemas y una fauna y 
flora muy singular adaptada a vivir en este tipo de cuevas (Borges et al. 2010).
5.2 CUEVAS VOLCÁNICAS DE TERCEIRA
Fig. 5.3: Mapa de relieve de la Isla Terceira (Azores) donde se localizan las 69 cuevas volcánicas, y las 
cuevas estudiadas: (1) cueva de Branca Opala, (2) Galeria da Queimada y (3) Algar do Carvão (estrellas 
blancas) (modificado del Atlas dos Açores, Forjaz et al. 2004).
5.2.1 Tipos de cuevas volcánicas en la Isla Terceira
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Los tubos de lava se forman a partir de flujos de lava que bajan por las laderas de los 
volcanes. Estos flujos de lava rellenan los barrancos de las laderas y a continuación se produce 
un enfriamiento de la superficie y paredes del flujo, formándose una corteza más o menos dura 
que permite que la lava caliente y más fluida siga circulando por dentro del conducto recién 
formado (Fig. 5.4a). Cuando el centro de erupción reduce las emisiones de lava, decrece el nivel 
del flujo lávico dentro del tubo e inmediatamente se forma un espacio vació bajo la corteza 
endurecida anteriormente (Fig. 5.4b). Cuando se para la erupción volcánica y como resultado 
de todo el proceso descrito, queda el tubo volcánico completamente formado. Por último, 
el enfriamiento final puede provocar colapsos parciales del techo del tubo, produciendo 
ventanas que comunican con el exterior, llamadas “skylights”. La flora coloniza los campos de 
lava y se concentra especialmente en las entradas de los tubos (Fig. 5.4c).
5.2.1.1 Tubos volcánicos
Dentro de estas cuevas volcánicas podemos encontrar innumerables estructuras y formas, 
unas son primarias producidas por la misma erupción y enfriamiento de las lavas que las 
forman, y otras secundarias provocadas por procesos de la precipitación inorgánica/orgánica 
a partir de disoluciones acuosas (patinas de oxidación y espeleotemas), y sedimentación 
detrítica.
La formación de los tubos volcánicos y de las simas o chimeneas volcánicas es muy distinta 
y puede explicarse de la siguiente manera: 
Las simas volcánicas, generalmente corresponden a antiguas chimeneas o conductos 
volcánicos que están total o parcialmente vacíos y conservan más o menos la verticalidad. 
La formación de estas singulares cavidades puede explicarse por esta sucesión de 
procesos: primero se produce una ascensión de magma por una serie de conductos de 
alimentación del volcán. La lava sale por el centro y por fisuras de erupción provocando 
diferentes oberturas: la boca principal de erupción y posibles aperturas a cotas más bajas de 
esta (Fig. 5.5a). Una reducción de las emisiones de magma desde las profundidades, pueden 
producir un drenaje lateral o en profundidad del magma, provocando un vaciamiento de los 
conductos de alimentación (Fig. 5.5.b). Finalmente, se reduce la erupción volcánica hasta 
parar por completo dando lugar en ese momento a una cueva, llamada sima volcánica, con el 
respectivo enfriamiento y solidificación de las paredes de los conductos de alimentación y los 
flujos lávicos (Fig. 5.5c). Pueden suceder eventualmente colapsos en las paredes del conducto 
principal, incrementando de este modo su tamaño, y formando depósitos de gravedad. Por 
último la flora coloniza las paredes y la entrada de la cavidad (Fig. 5.5d).
5.2.1.2 Simas volcánicas
54



























































































































































































































































































































































































































































































































































































las cuevas volcánicas estudiadas son el tubo de lava de Branca Opala, la sima turística de 
Algar do Carvão y el tubo lávico de Galeria da Queimada. 
El tubo de lava de Branca Opala se sitúa al NW de la isla, cerca de Biscoitos, y en la Zona 
Basáltica Fisural (Fig. 5.2). Está asociado a los flujos basálticos del episodio eruptivo del 
Sistema de Cavernícola Malha - Balcões - Chamusca, emitidos por el cono de escorias de 
Galiarte, y de edad inferior a 6600 años y B.P (Nunes et al. 2004). Estos flujos se superponen 
a las formaciones volcánicas del sistema de Pico Alto.
La sima turística de Algar do Carvão, está situada en la zona central de la isla, a unos 640 m 
sobre el nivel del mar, emplazada en los flujos de lava de Algar do Carvão dentro de la Zona 
Basáltica Fisural y cerca de la caldera de Guilherme Moniz (Nunes, 2000) (Fig. 5.2).
La gruta “Galeria da Queimada” está situada en la parte central de la isla. Es un tubo 
volcánico enclavado en una colada basáltica emitida por los conos de Picos Gordos en la 
Zona Basáltica Fisural (Fig. 5.2) (JC Nunes com. pers), y datada en 4480 ± 40 a. BP (Calvert et 
al. 2006).
6.1 CONTEXTO GEOGRÁFICO Y GEOLÓGICO
6CUEVAS VOLCÁNICAS ESTUDIADAS
6.2 CUEVAS CON ESPELEOTEMAS DE SÍLICE: BRANCA OPALA Y 
ALGAR DO CARVÃO
6.2.1 Introducción
Los espeleotemas de sílice son escasos y raros de encontrar habitualmente en cuevas, 
aunque se han observado en todo el mundo (Argentina, Australia, Islas Azores, España, Sri 
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Lanka, China, Italia, Kenia, Corea, Malasia, Nueva Zelanda, USA y Venezuela, entre otros; ver 
referencias en Hill & Forti (1997)). Por lo general se encuentran en cuevas formadas en rocas 
construidas por minerales silicatados, tales como rocas volcánicas (Webb & Finlayson, 1987; 
Forti, 2005; Bustillo et al., 2010; Daza et al., 2012; Daza & Bustillo, 2014; Miller et al. 2014), 
granitos (Webb & Finlayson, 1987; Vidal & Vaqueiro, 2007; Cioccale et al., 2008; Willems et 
al., 2002; Vidal et al., 2010), y cuarcitas o areniscas cuarcíticas (Aubrecht et al., 2008, 2012; 
Wray, 1999, 2011, 2013). La gran mayoría de espeleotemas de sílice se forman en cuevas de 
ambientes tropicales y/o climas calientes y húmedos, donde se suelen formar finos y pequeños 
recubrimientos botroidales o pequeños espeleotemas coraloides a partir de soluciones ricas 
en sílice derivadas de la alteración de los silicatos, incluso, a veces pueden llegar a formarse 
estalactitas o estalagmitas de pocos centímetros (Hill & Forti, 1997; Forti, 2005).
En las Islas Azores se han encontrado estalactitas, estalagmitas, y recubrimientos en la 
cueva Algar do Carvão, (Isla Terceira) y vermiculaciones de moonmilk de sílice (Cueva Torres; 
en la Isla de Pico; Forti, 2001, 2005) en tubos de lava de la Isla de Pico. En cambio, en la cueva 
Branca Opala no se encuentran este tipo de espeleotemas, debido a la falta de los procesos 




Estromatolitos opalinos botroidales debajo del nivel fósil de agua
Estudio de los espeleotemas de las cuevas volcánicas de la Isla Terceira (Azores, Portugal)
Exceptional silica speleothems in a volcanic cave: A unique
example of silicification and sub-aquatic opaline stromatolite
formation (Terceira, Azores)
RAQUEL DAZA BRUNET* and MARIA ANGELES BUSTILLO REVUELTA†
*Departamento de Geologıa, Museo Nacional de Ciencias Naturales-CSIC, Madrid 28006, Spain
(E-mail: raquel.daza@mncn.csic.es)
†Departamento de Geologıa, Museo Nacional de Ciencias Naturales-CSIC, Madrid 28006, Spain
(E-mail: abustillo@mncn.csic.es)
Associate Editor – Bernhard Riegl
ABSTRACT
Silica stromatolites occur in a number of modern hydrothermal environ-
ments, but their formation in caves is very rare. The silica stromatolitic
speleothems of the Branca Opala cave (Terceira Island, Azores), however,
provide an excellent opportunity for their study. These formations may
be analogous to ancient silica stromatolites seen around the world. Petro-
graphic, mineralogical and geochemical analyses were undertaken on the
silica speleothems of the above cave, and on the silica-tufa deposits outside
it, with the aim of understanding their genesis. The possible hydrothermal
origin of their silica is discussed. X-ray diffraction analyses showed opal-A
to be the sole silica phase. Negligible ordering of this opal-A showed ageing
to be insignificant, as expected for recent silica deposits. Most of the silica
speleothems examined were definable as sub-aquatic opaline stromatolites
that are not currently growing. Optical microscopy clearly revealed a lower
microlaminated, an intermediate and an upper microlaminated zone within
the stromatolites. Stromatolite types (I, II and III) were classified with
respect to their internal structure and distribution throughout the cave.
Scanning electron microscopy showed silicified bacterial filaments within
the stromatolites, the silicified plant remains and the silica-tufa deposits.
Bacteria therefore played a major role in the precipitation of the opal-A.
Plasma emission/mass spectrometry showed major, minor and rare earth ele-
ments to be present in only small quantities. The rare earth elements were
mainly hosted within volcanic grains. Rapid silica precipitation from highly
super-saturated water would explain the intense silicification of the plant
remains found inside and outside the cave. The opaline stromatolites, the
silica-tufa deposits and the above-mentioned intense general silicification
suggest a local hydrothermal source for the silica. Indeed, these deposits
strongly resemble plant-rich silica sinter associated with low-temperature
hot spring deposits that include bacterial filaments. However, no geochemi-
cal signals that might indicate a hydrothermal origin could be found.
Keywords Bacterial activity, geochemistry, opal, silica-tufa, stromatolitic
speleothems.
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Estudios previos realizados en los espeleotemas de sílice en la entrada de Branca Opala 
(zona fótica), describieron que la estructura interna de estos era una alternancia de zonas 
compactas microlaminadas con zonas más porosas. En todas las muestras estudiadas se 
observaron morfologías filamentosas nanométricas, y por esta razón, estos espeleotemas se 
denominaron estromatolitos opalinos microbianos (Bustillo et al. 2010). Posteriormente Daza 
et al. (2012), realizaron un estudio a través de toda la cueva de Branca Opala, describiendo 
los abundantes estromatolitos opalinos y sus diferentes tipos distribuidos a lo largo de las 
paredes y techo de la gruta; Daza & Bustillo (2013) continuaron con el estudio detallado de 
todos los depósitos silíceos de dentro y fuera de la cueva, alternando además un estudio 
geoquímico. En este último trabajo se analiza la composición química en elementos mayores, 
menores y tierras raras con objeto de caracterizar los depósitos y definir mejor su ambiente 
de formación, intentando dilucidar un posible origen hidrotermal (Uysal, 2011).
Los estromatolitos opalinos de la cueva Branca Opala son morfológicamente muy similares 
a los “dolls” y “champignons” conocidos en la cueva Charles Brewer (Aubrecht et al. 2008), 
y que presentan también mucha actividad microbiana. No obstante, ni el tipo de roca madre 
(cueva Branca Opala: basalto; Cueva Charles Brewer: areniscas y cuarcitas), ni la estructura 
interna de los estromatolitos opalinos de la cueva Branca Opala se parecen a los descritos en 
la cueva Charles Brewer, de hecho, tienen estructuras mucho más complejas.
El artículo que se presenta a continuación describe en detalle el tubo lávico de Branca 
Opala, la distribución, composición y génesis de los estromatolitos opalinos, y la relación de 
los estromatolitos opalinos con sus depósitos silíceos asociados, tanto dentro como fuera de 
la cueva. Se discuten el origen y los principales factores de formación de los espeleotemas 
de sílice, abordando la posibilidad de una fuente hidrotermal para la precipitación de sílice 
tanto en los espeleotemas como en los depósitos circundantes. Dicho artículo supone 
un gran avance en el conocimiento de cómo los estromatolitos de sílice se forman en 
ambientes subterráneos, y da a conocer su peculiar ambiente de formación en un tubo lávico, 
estableciendo comparaciones con los otros depósitos de sílice encontrados dentro y fuera de 
la cueva.
6.2.2.1 Introducción
6.2.2.2 Exceptional silica speleothems in a volcanic cave: A unique 
example of silicification and sub-aquatic opaline stromatolite forma-
tion (Terceira, Azores)
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Scanning electron microscopy showed silicified bacterial filaments within
the stromatolites, the silicified plant remains and the silica-tufa deposits.
Bacteria therefore played a major role in the precipitation of the opal-A.
Plasma emission/mass spectrometry showed major, minor and rare earth ele-
ments to be present in only small quantities. The rare earth elements were
mainly hosted within volcanic grains. Rapid silica precipitation from highly
super-saturated water would explain the intense silicification of the plant
remains found inside and outside the cave. The opaline stromatolites, the
silica-tufa deposits and the above-mentioned intense general silicification
suggest a local hydrothermal source for the silica. Indeed, these deposits
strongly resemble plant-rich silica sinter associated with low-temperature
hot spring deposits that include bacterial filaments. However, no geochemi-
cal signals that might indicate a hydrothermal origin could be found.
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(Fig. 1A). The islands were created by lava flows
from the ocean floor at the conjunction of three
tectonic plates (Navarro et al., 2009), i.e. the
Eurasian plate to the north-east, the North
American plate to north-west and the African
plate to the south.
The Branca Opala cave, near Biscoitos, is
located in the north-west of Terceira Island
(Fig. 1B). Terceira comprises four polygenetic
volcanic systems (Pico Alto, Santa B�arbara, Guil-
herme Moniz and Cinco Picos) and a Basaltic
Fissural Zone that, over the last 50 000 years,
was most active in the north-west (Nunes, 2000,
2004; Franca et al., 2003). The four volcanic sys-
tems developed along a prominent north-west/
south-east oriented fissure zone that transects
the island and is part of the expression of the
Terceira Rift (Self & Gunn, 1976). Vogt & Jung
(2004) argue that this rift is the world’s slowest
spreading plate boundary. The exposed rocks on
Terceira are all of Late Pleistocene and Holocene
age (Calvert et al., 2006). The Branca Opala cave
is located in the Basaltic Fissural Zone (Fig. 1B)
in a basaltic flow of the eruptive episode of the
Cavern�ıcola Malha – Balc~oes – Chamusca Sys-
tem (<7130 years). The Basaltic Fissural Zone is
home to the most recent activity on the island:
the eruption of hawaiite lava in 1761 (Fig. 1B;
Self & Gunn, 1976).
THE BRANCA OPALA CAVE AND ITS
DEPOSITS
The Branca Opala cave, a lava tube some 99 m
long, 07 to 5 m high and 16 to 10 m wide, is
slightly inclined from the southern (5 m high,
10 m wide) towards the northern (<1 m high,
2 m wide) entrance, and has a skylight a few
metres from the former (Fig. 2). Field observa-
tions showed three main types of siliceous
deposit to be present (all inside the cave): opa-
line stromatolitic speleothems, deposits formed
by plant remains mixed with volcaniclastic sedi-
ments and volcaniclastic sediments (Fig. 3A).
Silica-tufa deposits are present outside the cave
in an area known as the Ribeira da Biscoitos.
Opaline stromatolites
These deposits grew directly on the volcanic
rock or other cave deposits, such as plant
remains, collapse breccias (Fig. 3A) and volcani-
clastic sediments. These sediments are beige
and brown in colour, and their exterior mor-
phology ranges from low-relief, cloud-like
mounds to bulbous, botryoidal masses of linked
domes (Fig. 3A to C); their interior shows accre-
tionary laminated and layered structures. These
stromatolites range from 1 to 12 cm in height,
and have a diameter of 3 to 15 cm. The size of
the stromatolites decreases from the cave centre
towards the two entrances. Those with botryoi-
dal morphologies are found mainly on the walls,
but always beneath a horizontal line (a fossil
water level; Figs 2, 3B and 3C). This water level
can be followed throughout the cave (Figs 2, 3B
and 3C). The botryoidal stromatolites are smaller
just beneath the water mark, and increase in size
downwards (Figs 2B.2, 2B.4 and 3C). Stromato-
lites with cloud/bulbous morphologies are seen
mainly on the ceiling and on certain parts of the
A B
Fig. 1. Location of the Branca Opala cave on Terceira Island (Azores). Modified from Nunes (2004).
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INTRODUCTION
Silica speleothems are only rarely found in caves,
although they do occur all over the world [Argen-
tina, Australia, the Azores Islands, Spain, Sri
Lanka, China, Italy, Kenya, Korea, Malaysia, New
Zealand, the USA and Venezuela, among others;
see references in Hill & Forti (1997)]; they mainly
occur in caves in siliceous material such as basalt
(Webb & Finlayson, 1987), volcanic rock (Forti,
2005; Bustillo et al., 2010; Daza et al., 2012), gran-
ite (Webb & Finlayson, 1987; Willems et al., 2002;
Vidal & Vaqueiro, 2007; Cioccale et al., 2008;
Vidal et al., 2010), quartzite or sandstone (Wray,
1999, 2011, 2013; Aubrecht et al., 2008, 2012).
Almost all silica speleothems are formed in tropi-
cal and/or humid warm climates, where silica-rich
solutions arising from the alteration of silicates
commonly form thin coralloidal or botryoidal coat-
ings, and sometimes even stalactites, stalagmites
or flowstones (Hill & Forti, 1997; Forti, 2005).
In the Azores Islands, stalactites, stalagmites,
flowstones (Algar do Carva~o cave, Terceira
Island) and silica moonmilk vermiculations (Tor-
res Cave, Pico Island; Forti, 2001, 2005) are found
in lava tubes and magmatic chamber caves. Such
speleothems are not found in the Branca Opala
cave; dripping water or water flowing through
cracks – a requirement for their genesis – is not
present. Earlier studies performed on the sili-
ceous speleothems at the Branca Opala cave
entrance (photic zone), described their internal
structure as an alternation of microlaminated
compact zones with more porous zones. These
speleothems were interpreted as microbial opa-
line stromatolites, as revealed by the presence of
nanometric filamentous morphologies (Bustillo
et al., 2010). A later study described large num-
bers of opaline stromatolites inside the cave, with
different types distributed over the cave walls
and ceiling (Daza et al., 2012). The existence of
stromatolitic speleothems in carbonate settings is
now largely accepted (Taboro�si, 2006), but few
references exist regarding silica speleothems. The
predominantly microbial origin of some silica
speleothems has been recognized by several
authors (e.g. Forti, 1994; L�eveill�e et al., 2000;
Willems et al., 2002; Aubrecht et al., 2008, 2012),
with some noting the existence of filamentous
bacteria, e.g. Willems et al. (2002) for the silica
speleothems of Mezesse cave in southern Camer-
oon, and Aubrecht et al. (2008) for those of the
Charles Brewer cave in Venezuela.
The opaline stromatolites of the Branca Opala
cave are morphologically similar to speleothems
known as ‘dolls’ and ‘champignons’ in the
Charles Brewer cave (Aubrecht et al., 2008) and
were also formed by several types of microbes.
Nevertheless, neither the type of host rock
(basalt) nor the internal structure of the opaline
stromatolites of the Branca Opala cave resembles
those of the Charles Brewer cave: indeed, they
have rather more complex morphologies.
Siliceous stromatolites are rarely found in sed-
imentary environments and have mainly been
related to hydrothermal environments such as
geysers, hot springs and lakes/pools influenced
by intermittent hydrothermal activity (Jones
et al., 1997, 2005; Konhauser et al., 2001; Hand-
ley et al., 2005, 2008; Schinteie et al., 2007; Can-
gemi et al., 2010; Pepe-Ranney et al., 2012).
Some siliceous stromatolites show the signs of
microbial activity, such as microbial mats, bio-
films and mucus (exopolymers) (Jones et al.,
2005; Handley et al., 2008), cyanobacteria (e.g.
Pepe-Ranney et al., 2012), stromatolitic microfa-
cies colonized by bacilli, diatoms and coccoidal
algae (e.g. Schinteie et al., 2007), and bacterial
filaments (e.g. Jones et al., 2005). Such stromato-
lites are found under water, emerging only at the
water–air interface. Generally, siliceous stroma-
tolites are thought to form only where there is
sunshine, and where the depth of the water col-
umn, temperature and pH permit the growth of
bacterial mats (e.g. Petryshyn & Corsetti, 2011).
The present work describes the opaline spele-
othems and associated siliceous deposits inside
and outside the Branca Opala cave, with the aim
of advancing current understanding of how sil-
ica stromatolitic speleothems form in subterra-
nean environments, and of understanding their
particular formation environment via compari-
son with other silica speleothems and deposits
in the proximity of the cave. A possible hydro-
thermal source of the silica for these speleo-
thems and surrounding deposits is discussed.
GEOLOGICAL SETTING
The Azores Islands lie in the North Atlantic
Ocean about 1600 km west of Lisbon, Portugal.
The archipelago comprises nine volcanic islands
that fall into three main groups: the Flores and
Corvo group to the west; the Graciosa, Terceira,
S~ao Jorge, Pico and Faial group in the centre;
and S~ao Miguel, Santa Maria and the Formigas
Reef group to the east. These islands extend in a
north-west/south-east direction for more than
600 km along the Azores-Gibraltar fault
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(Fig. 1A). The islands were created by lava flows
from the ocean floor at the conjunction of three
tectonic plates (Navarro et al., 2009), i.e. the
Eurasian plate to the north-east, the North
American plate to north-west and the African
plate to the south.
The Branca Opala cave, near Biscoitos, is
located in the north-west of Terceira Island
(Fig. 1B). Terceira comprises four polygenetic
volcanic systems (Pico Alto, Santa B�arbara, Guil-
herme Moniz and Cinco Picos) and a Basaltic
Fissural Zone that, over the last 50 000 years,
was most active in the north-west (Nunes, 2000,
2004; Franca et al., 2003). The four volcanic sys-
tems developed along a prominent north-west/
south-east oriented fissure zone that transects
the island and is part of the expression of the
Terceira Rift (Self & Gunn, 1976). Vogt & Jung
(2004) argue that this rift is the world’s slowest
spreading plate boundary. The exposed rocks on
Terceira are all of Late Pleistocene and Holocene
age (Calvert et al., 2006). The Branca Opala cave
is located in the Basaltic Fissural Zone (Fig. 1B)
in a basaltic flow of the eruptive episode of the
Cavern�ıcola Malha – Balc~oes – Chamusca Sys-
tem (<7130 years). The Basaltic Fissural Zone is
home to the most recent activity on the island:
the eruption of hawaiite lava in 1761 (Fig. 1B;
Self & Gunn, 1976).
THE BRANCA OPALA CAVE AND ITS
DEPOSITS
The Branca Opala cave, a lava tube some 99 m
long, 07 to 5 m high and 16 to 10 m wide, is
slightly inclined from the southern (5 m high,
10 m wide) towards the northern (<1 m high,
2 m wide) entrance, and has a skylight a few
metres from the former (Fig. 2). Field observa-
tions showed three main types of siliceous
deposit to be present (all inside the cave): opa-
line stromatolitic speleothems, deposits formed
by plant remains mixed with volcaniclastic sedi-
ments and volcaniclastic sediments (Fig. 3A).
Silica-tufa deposits are present outside the cave
in an area known as the Ribeira da Biscoitos.
Opaline stromatolites
These deposits grew directly on the volcanic
rock or other cave deposits, such as plant
remains, collapse breccias (Fig. 3A) and volcani-
clastic sediments. These sediments are beige
and brown in colour, and their exterior mor-
phology ranges from low-relief, cloud-like
mounds to bulbous, botryoidal masses of linked
domes (Fig. 3A to C); their interior shows accre-
tionary laminated and layered structures. These
stromatolites range from 1 to 12 cm in height,
and have a diameter of 3 to 15 cm. The size of
the stromatolites decreases from the cave centre
towards the two entrances. Those with botryoi-
dal morphologies are found mainly on the walls,
but always beneath a horizontal line (a fossil
water level; Figs 2, 3B and 3C). This water level
can be followed throughout the cave (Figs 2, 3B
and 3C). The botryoidal stromatolites are smaller
just beneath the water mark, and increase in size
downwards (Figs 2B.2, 2B.4 and 3C). Stromato-
lites with cloud/bulbous morphologies are seen
mainly on the ceiling and on certain parts of the
A B
Fig. 1. Location of the Branca Opala cave on Terceira Island (Azores). Modified from Nunes (2004).
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INTRODUCTION
Silica speleothems are only rarely found in caves,
although they do occur all over the world [Argen-
tina, Australia, the Azores Islands, Spain, Sri
Lanka, China, Italy, Kenya, Korea, Malaysia, New
Zealand, the USA and Venezuela, among others;
see references in Hill & Forti (1997)]; they mainly
occur in caves in siliceous material such as basalt
(Webb & Finlayson, 1987), volcanic rock (Forti,
2005; Bustillo et al., 2010; Daza et al., 2012), gran-
ite (Webb & Finlayson, 1987; Willems et al., 2002;
Vidal & Vaqueiro, 2007; Cioccale et al., 2008;
Vidal et al., 2010), quartzite or sandstone (Wray,
1999, 2011, 2013; Aubrecht et al., 2008, 2012).
Almost all silica speleothems are formed in tropi-
cal and/or humid warm climates, where silica-rich
solutions arising from the alteration of silicates
commonly form thin coralloidal or botryoidal coat-
ings, and sometimes even stalactites, stalagmites
or flowstones (Hill & Forti, 1997; Forti, 2005).
In the Azores Islands, stalactites, stalagmites,
flowstones (Algar do Carva~o cave, Terceira
Island) and silica moonmilk vermiculations (Tor-
res Cave, Pico Island; Forti, 2001, 2005) are found
in lava tubes and magmatic chamber caves. Such
speleothems are not found in the Branca Opala
cave; dripping water or water flowing through
cracks – a requirement for their genesis – is not
present. Earlier studies performed on the sili-
ceous speleothems at the Branca Opala cave
entrance (photic zone), described their internal
structure as an alternation of microlaminated
compact zones with more porous zones. These
speleothems were interpreted as microbial opa-
line stromatolites, as revealed by the presence of
nanometric filamentous morphologies (Bustillo
et al., 2010). A later study described large num-
bers of opaline stromatolites inside the cave, with
different types distributed over the cave walls
and ceiling (Daza et al., 2012). The existence of
stromatolitic speleothems in carbonate settings is
now largely accepted (Taboro�si, 2006), but few
references exist regarding silica speleothems. The
predominantly microbial origin of some silica
speleothems has been recognized by several
authors (e.g. Forti, 1994; L�eveill�e et al., 2000;
Willems et al., 2002; Aubrecht et al., 2008, 2012),
with some noting the existence of filamentous
bacteria, e.g. Willems et al. (2002) for the silica
speleothems of Mezesse cave in southern Camer-
oon, and Aubrecht et al. (2008) for those of the
Charles Brewer cave in Venezuela.
The opaline stromatolites of the Branca Opala
cave are morphologically similar to speleothems
known as ‘dolls’ and ‘champignons’ in the
Charles Brewer cave (Aubrecht et al., 2008) and
were also formed by several types of microbes.
Nevertheless, neither the type of host rock
(basalt) nor the internal structure of the opaline
stromatolites of the Branca Opala cave resembles
those of the Charles Brewer cave: indeed, they
have rather more complex morphologies.
Siliceous stromatolites are rarely found in sed-
imentary environments and have mainly been
related to hydrothermal environments such as
geysers, hot springs and lakes/pools influenced
by intermittent hydrothermal activity (Jones
et al., 1997, 2005; Konhauser et al., 2001; Hand-
ley et al., 2005, 2008; Schinteie et al., 2007; Can-
gemi et al., 2010; Pepe-Ranney et al., 2012).
Some siliceous stromatolites show the signs of
microbial activity, such as microbial mats, bio-
films and mucus (exopolymers) (Jones et al.,
2005; Handley et al., 2008), cyanobacteria (e.g.
Pepe-Ranney et al., 2012), stromatolitic microfa-
cies colonized by bacilli, diatoms and coccoidal
algae (e.g. Schinteie et al., 2007), and bacterial
filaments (e.g. Jones et al., 2005). Such stromato-
lites are found under water, emerging only at the
water–air interface. Generally, siliceous stroma-
tolites are thought to form only where there is
sunshine, and where the depth of the water col-
umn, temperature and pH permit the growth of
bacterial mats (e.g. Petryshyn & Corsetti, 2011).
The present work describes the opaline spele-
othems and associated siliceous deposits inside
and outside the Branca Opala cave, with the aim
of advancing current understanding of how sil-
ica stromatolitic speleothems form in subterra-
nean environments, and of understanding their
particular formation environment via compari-
son with other silica speleothems and deposits
in the proximity of the cave. A possible hydro-
thermal source of the silica for these speleo-
thems and surrounding deposits is discussed.
GEOLOGICAL SETTING
The Azores Islands lie in the North Atlantic
Ocean about 1600 km west of Lisbon, Portugal.
The archipelago comprises nine volcanic islands
that fall into three main groups: the Flores and
Corvo group to the west; the Graciosa, Terceira,
S~ao Jorge, Pico and Faial group in the centre;
and S~ao Miguel, Santa Maria and the Formigas
Reef group to the east. These islands extend in a
north-west/south-east direction for more than
600 km along the Azores-Gibraltar fault
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walls. Specimens with botryoidal shapes and
cloud-like morphologies sometimes co-occur
(Fig. 2B.3). Thin stromatolitic crusts (1 to 2 cm)
are seen at the southern entrance of the cave
(Fig. 2B and B.1). Silicified plant remains are




Fig. 3. Field photographs of siliceous deposits inside and outside the cave. (A) General view of a large room in
the lava tube. Opaline stromatolites cover the walls. Debris of volcaniclastic rocks mixed with plant remains and
fine volcaniclastic sediments are found at the centre. (B) Botryoidal and cloudy-shaped stromatolites on the walls
and ceiling of the cave. Person for scale is ca 1.8 m tall. (C) Close-up of the botryoidal stromatolites, showing the
horizontal water mark (black arrows). (D) Silicified leaves, twigs and botryoidal stromatolites stuck to the walls
mixed with fine volcaniclastic sediments. (E) Silica-tufa deposits. Detail of silicified twigs with silica coatings in
the Ribeira da Biscoitos area.
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Fig. 2. Topography of the Branca Opala cave and location of sampling points. Modified from ‘Os Montanheiros’
SBE: P. Borges, F. Pereira, A. Silva, O. Teixeira and J. Maria (15 March 1992): (A) Cave profile for when the cave
was flooded and the northern entrance closed. (B) Current cave profile showing the distribution of the speleo-
thems and siliceous deposits. (B.1) Relation between type III stromatolites (stromatolitic crust) and the fossil water
mark. (B.2) Relation between the type I botryoidal stromatolites (found throughout the cave) and the fossil water
mark. These stromatolites are smallest just beneath the water mark and increase in size downwards. (B.3) Distri-
bution of cloud-like and botryoidal forms in a once totally flooded section. (B.4) The botryoidal stromatolites near
the northern entrance are smaller just beneath the water level, and increase in size downwards.
© 2014 The Authors. Sedimentology © 2014 International Association of Sedimentologists, Sedimentology, 61, 2113–2135
2116 R. D. Brunet and M. A. B. Revnelta
64
walls. Specimens with botryoidal shapes and
cloud-like morphologies sometimes co-occur
(Fig. 2B.3). Thin stromatolitic crusts (1 to 2 cm)
are seen at the southern entrance of the cave
(Fig. 2B and B.1). Silicified plant remains are




Fig. 3. Field photographs of siliceous deposits inside and outside the cave. (A) General view of a large room in
the lava tube. Opaline stromatolites cover the walls. Debris of volcaniclastic rocks mixed with plant remains and
fine volcaniclastic sediments are found at the centre. (B) Botryoidal and cloudy-shaped stromatolites on the walls
and ceiling of the cave. Person for scale is ca 1.8 m tall. (C) Close-up of the botryoidal stromatolites, showing the
horizontal water mark (black arrows). (D) Silicified leaves, twigs and botryoidal stromatolites stuck to the walls
mixed with fine volcaniclastic sediments. (E) Silica-tufa deposits. Detail of silicified twigs with silica coatings in
the Ribeira da Biscoitos area.
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Fig. 2. Topography of the Branca Opala cave and location of sampling points. Modified from ‘Os Montanheiros’
SBE: P. Borges, F. Pereira, A. Silva, O. Teixeira and J. Maria (15 March 1992): (A) Cave profile for when the cave
was flooded and the northern entrance closed. (B) Current cave profile showing the distribution of the speleo-
thems and siliceous deposits. (B.1) Relation between type III stromatolites (stromatolitic crust) and the fossil water
mark. (B.2) Relation between the type I botryoidal stromatolites (found throughout the cave) and the fossil water
mark. These stromatolites are smallest just beneath the water mark and increase in size downwards. (B.3) Distri-
bution of cloud-like and botryoidal forms in a once totally flooded section. (B.4) The botryoidal stromatolites near
the northern entrance are smaller just beneath the water level, and increase in size downwards.
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MINERALOGICAL AND BULK CHEMICAL
COMPOSITIONS
X-ray diffraction
Powder XRD analysis of the silica deposits
returned broad scattering with a prominent 15 to
30°2h band, and a maximum centred around
22°2h (ca 4 A), corresponding to opal-A
(SiO2nH2O) (Jones & Segnit, 1971). Within this
band, no peaks of around 404, 409 or 430 A
were observed; such peaks would have indicated
the beginning of opal-C, opal-CT or quartz forma-
tion. The width of the 22°2h band at half height
(FWHM) determined the opal-A disorder (Her-
dianita et al., 2000). The opal-A of the lower
zone of the stromatolites was more ordered
(FWHM around 784°2h) than that of the outer
zone (FWHM around 800°2h). Less ordered
opal-A was found in the silica-tufa deposits from
outside the cave (FWHM around 856°2h).
Opaline stromatolites
Opal-A was found to be the dominant compo-
nent (80 to 100%). Sporadically, feldspars and
pyroxenes were found as accessories (5 to 10%).
These minerals came from the fine volcanic
grains trapped inside the stromatolites.
Deposits formed by plant remains mixed with
volcaniclastic sediments
The proportion of opal-A and other minerals
varied depending on the amount of silicified
plant remains and the detritus content within
the deposits. Opal-A values reached up to 70%;
the rest was formed of feldspars (up to 20%)
and pyroxenes (up to 10%).
Fine volcaniclastic sediments
These sediments consisted mainly of feldspars
(30 to 80%) and pyroxenes (10 to 45%) mixed
with opal-A (5 to 25%), and iron oxides/hydrox-
ides (5%), such as hematite and goethite. Clays
(kaolinite and illite), which are not generally
observed in oriented aggregates, were found in
two samples (5 to 10%). Material <15 lm was
very rich in opal-A, mixed, in some cases with
some allophone and/or amorphous iron oxides/
hydroxides.
Silica-tufa deposits
The silica-tufa deposits consisted of opal-A (40
to 90%), feldspars (10 to 35%) and, in some
samples, pyroxenes (5 to 25%).
Geochemistry
Major elements
The opaline stromatolites were rich in silica (87
to 89% SiO2) accompanied by variable propor-
tions of Al2O3 (02 to 11%), Fe2O3 (01 to
05%), MgO (03 to 08%), CaO (02 to 04%),
Na2O (≤02%), K20 (≤02%), TiO2 (≤01%), P2O5
(≤005%) and MnO (≤004%). The upper part of
the stromatolites was slightly richer in silica
(886  040% compared with the lower part
8739  108%). Wavelength dispersive spectro-
meter (WDS) analysis of the stromatolite laminae
revealed some Al in the opal-A structure
(057  020% atomic weight). Laminae with
brown colouration showed higher aluminium
concentrations (Si/Al atomic ratio
7798  2248) than did beige laminae (Si/Al
atomic ratio 10036  3312). The remaining
major elements (and some of the Al) detected in
total whole-rock analysis must have come from
mineralogical or biological impurities trapped
inside the stromatolites.
The fine volcaniclastic sediments returned
comparatively high values for all major ele-
ments: SiO2 39 to 49%, Al2O3 15 to 16%, Fe2O3
~ 8%, MgO 12 to 14%, CaO 19 to 23%, Na2O
26 to 32%, K2O 16 to 19%, TiO2 12 to 15%,
P2O5 06 to 08% and MnO 04 to 08%, a conse-
quence of their high feldspar and pyroxene con-
tents. The high iron content was also due to the
presence of independent iron oxides/hydrox-
ides.
The silica-tufa deposits returned highly vari-
able amounts of silica (64 to 84%). The bulk
composition depended on the degree of silicifi-
cation of the plant remains and the quantity of
intermixed volcaniclastic sediments.
Minor elements
For all of the samples studied, the minor ele-
ment correlation matrix showed the majority of
the elements analysed (Ba, Co, Ga, Hf, Nb, Rb,
Sn, Sr, Ta, Th, U, V, Zr and Y) to be strongly
and positively correlated with Al2O3% (correla-
tion coefficients >+090), and negatively with
SiO2% (>084). Therefore, the minor elements
detected mainly form part of the fine volcani-
clastic deposits; the opal-A has only a slight
influence on their content. The correlation
matrix for the stromatolites showed strong cor-
relations between the percentage of Al2O3 and
all minor elements except for U (correlation
coefficient ≤053), and Sn and W (below the
detection limit).
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Deposits formed by plant remains mixed with
volcaniclastic sediments
More recent (non-silicified) and older (partially
to totally silicified) accumulations of plant
material can be seen in the cave. The latter are
mainly found stuck to the walls, reaching up to
20 cm in depth (Figs 2B, 2B.2, 2B.3, 3B and
3D), but are also seen on wall projections and
in some places on the cave ceiling; some have
opaline stromatolitic coatings. The most com-
mon types of plant remains are fragments of
leaves, wood from trunks, twigs and roots
(Fig. 3D). Both the recent and older plant mate-
rial was transported into the cave by flowing
water.
Volcaniclastic rocks and sediments
These sediments consist of two types of deposit:
(i) autochthonous breccias (coarse fraction
>64 cm) from the collapse of the lava tube ceil-
ing (Fig. 2B); and (ii) allochthonous volcaniclas-
tic sediments of variable size (mud to gravel)
transported into the cave by flowing water (the
sediments of smallest size were probably depo-
sited by settling; Fig. 3A). These are found
throughout the cave, mainly on the floor. Large
accumulations of breccias from the collapsed
roof and coarse volcaniclastic fragments are
found in two rooms within the cave (Fig. 3A
and B); these formed before the silica speleo-
thems. Very fine volcanic sediments cover much
of the surface of the opaline stromatolites
(Fig. 3B) and may also fill their interior porosity,
as well as the porosity between volcanic blocks.
In many cases, these fine sediments consist of a
mixture of tiny volcanic rock fragments and
opaline mud (here used as a descriptive term
only with no genetic involvement implied, and
referring to amorphous silica particles mainly
<10 lm in diameter, plus their aggregates).
Silica-tufa deposits
These deposits, a mixture of silicified plant
remains (trunks and twigs, roots, moss and
lichens), volcanic clasts and iron oxides/hydrox-
ides, are found in the surroundings of the cave
in the Ribeira da Biscoitos area. Each of the
above components is covered by compact or por-
ous laminated silica coatings (Fig. 3E). The vol-
canic clasts (basalts) are of variable size; some
show a reddish colouration, a consequence of
alteration processes.
MATERIALS AND METHODS
Various types of opaline stromatolite, silicified
plant remains, fine volcaniclastic sediments, vol-
canic host rock and silica-tufa from the Branca
Opala cave, and nearby in the Ribeira da Biscoi-
tos area, were sampled. Only a limited number
of speleothem samples were collected to avoid
excessive damage to the decoration of the cave.
The mineralogical composition of the samples
was determined by standard optical microscopy
and X-ray diffraction (XRD) analysis. Powder
XRD patterns were obtained using pressed pow-
der mounts employing a Philips semi-automatic
PW 1710 diffractor producing monochromatized
CuKa radiation (Panalytical, Almelo, Overijssel,
The Netherlands). The oriented aggregates tech-
nique was used to study very fine sediments.
Minus-2-micron fractions were mounted on
glass microscope slides, saturated with glycol
and heated to 450°C to generate diffraction data.
Transmitted-light microscopy was used for
basic petrological analyses and microstructure
description. Thin sections of representative parts
of each sample were examined under polarized
light. Some parts of the stromatolites were
poorly lithified despite their silicification; thin
sections were therefore taken from epoxy-
impregnated samples.
Small fractured samples of the collected material
were mounted on stubs and coated with a layer of
gold for observation using a FEI INSPECT scanning
electron microscope (SEM; FEI, Hillsboro, OR,
USA) (30 kV, distance 10 mm, high vacuum)
equipped with secondary electron and backscatter
detectors and an Oxford ANALYTICAL-INCA X-
ray energy dispersive system (EDX; Oxford Instru-
ments, Abingdon, Oxfordshire, UK). Precise alu-
minium and silicon determinations were obtained
by SEM using a FEI QUANTA 200 machine
equipped with a wavelength dispersive spectrome-
ter (WDS).
Geochemical analyses of whole-rock powder
for major, minor and rare earth elements (REE)
were performed at Acme Analytical Laboratories
(Vancouver, Canada) using inductively coupled
emission spectrometry (ICP-ES) and inductively
coupled plasma mass spectrometry (ICP-MS).
Classical whole-rock analyses were performed
using a lithium borate fusion and dilute acid
digestion of 02 g samples. Loss on ignition (LOI)
was determined by weight difference after
ignition at 1000°C at the same laboratories. The
analytical methods employed and their detection
limits can be found at http://www.acmelab.com.
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MINERALOGICAL AND BULK CHEMICAL
COMPOSITIONS
X-ray diffraction
Powder XRD analysis of the silica deposits
returned broad scattering with a prominent 15 to
30°2h band, and a maximum centred around
22°2h (ca 4 A), corresponding to opal-A
(SiO2nH2O) (Jones & Segnit, 1971). Within this
band, no peaks of around 404, 409 or 430 A
were observed; such peaks would have indicated
the beginning of opal-C, opal-CT or quartz forma-
tion. The width of the 22°2h band at half height
(FWHM) determined the opal-A disorder (Her-
dianita et al., 2000). The opal-A of the lower
zone of the stromatolites was more ordered
(FWHM around 784°2h) than that of the outer
zone (FWHM around 800°2h). Less ordered
opal-A was found in the silica-tufa deposits from
outside the cave (FWHM around 856°2h).
Opaline stromatolites
Opal-A was found to be the dominant compo-
nent (80 to 100%). Sporadically, feldspars and
pyroxenes were found as accessories (5 to 10%).
These minerals came from the fine volcanic
grains trapped inside the stromatolites.
Deposits formed by plant remains mixed with
volcaniclastic sediments
The proportion of opal-A and other minerals
varied depending on the amount of silicified
plant remains and the detritus content within
the deposits. Opal-A values reached up to 70%;
the rest was formed of feldspars (up to 20%)
and pyroxenes (up to 10%).
Fine volcaniclastic sediments
These sediments consisted mainly of feldspars
(30 to 80%) and pyroxenes (10 to 45%) mixed
with opal-A (5 to 25%), and iron oxides/hydrox-
ides (5%), such as hematite and goethite. Clays
(kaolinite and illite), which are not generally
observed in oriented aggregates, were found in
two samples (5 to 10%). Material <15 lm was
very rich in opal-A, mixed, in some cases with
some allophone and/or amorphous iron oxides/
hydroxides.
Silica-tufa deposits
The silica-tufa deposits consisted of opal-A (40
to 90%), feldspars (10 to 35%) and, in some
samples, pyroxenes (5 to 25%).
Geochemistry
Major elements
The opaline stromatolites were rich in silica (87
to 89% SiO2) accompanied by variable propor-
tions of Al2O3 (02 to 11%), Fe2O3 (01 to
05%), MgO (03 to 08%), CaO (02 to 04%),
Na2O (≤02%), K20 (≤02%), TiO2 (≤01%), P2O5
(≤005%) and MnO (≤004%). The upper part of
the stromatolites was slightly richer in silica
(886  040% compared with the lower part
8739  108%). Wavelength dispersive spectro-
meter (WDS) analysis of the stromatolite laminae
revealed some Al in the opal-A structure
(057  020% atomic weight). Laminae with
brown colouration showed higher aluminium
concentrations (Si/Al atomic ratio
7798  2248) than did beige laminae (Si/Al
atomic ratio 10036  3312). The remaining
major elements (and some of the Al) detected in
total whole-rock analysis must have come from
mineralogical or biological impurities trapped
inside the stromatolites.
The fine volcaniclastic sediments returned
comparatively high values for all major ele-
ments: SiO2 39 to 49%, Al2O3 15 to 16%, Fe2O3
~ 8%, MgO 12 to 14%, CaO 19 to 23%, Na2O
26 to 32%, K2O 16 to 19%, TiO2 12 to 15%,
P2O5 06 to 08% and MnO 04 to 08%, a conse-
quence of their high feldspar and pyroxene con-
tents. The high iron content was also due to the
presence of independent iron oxides/hydrox-
ides.
The silica-tufa deposits returned highly vari-
able amounts of silica (64 to 84%). The bulk
composition depended on the degree of silicifi-
cation of the plant remains and the quantity of
intermixed volcaniclastic sediments.
Minor elements
For all of the samples studied, the minor ele-
ment correlation matrix showed the majority of
the elements analysed (Ba, Co, Ga, Hf, Nb, Rb,
Sn, Sr, Ta, Th, U, V, Zr and Y) to be strongly
and positively correlated with Al2O3% (correla-
tion coefficients >+090), and negatively with
SiO2% (>084). Therefore, the minor elements
detected mainly form part of the fine volcani-
clastic deposits; the opal-A has only a slight
influence on their content. The correlation
matrix for the stromatolites showed strong cor-
relations between the percentage of Al2O3 and
all minor elements except for U (correlation
coefficient ≤053), and Sn and W (below the
detection limit).
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Deposits formed by plant remains mixed with
volcaniclastic sediments
More recent (non-silicified) and older (partially
to totally silicified) accumulations of plant
material can be seen in the cave. The latter are
mainly found stuck to the walls, reaching up to
20 cm in depth (Figs 2B, 2B.2, 2B.3, 3B and
3D), but are also seen on wall projections and
in some places on the cave ceiling; some have
opaline stromatolitic coatings. The most com-
mon types of plant remains are fragments of
leaves, wood from trunks, twigs and roots
(Fig. 3D). Both the recent and older plant mate-
rial was transported into the cave by flowing
water.
Volcaniclastic rocks and sediments
These sediments consist of two types of deposit:
(i) autochthonous breccias (coarse fraction
>64 cm) from the collapse of the lava tube ceil-
ing (Fig. 2B); and (ii) allochthonous volcaniclas-
tic sediments of variable size (mud to gravel)
transported into the cave by flowing water (the
sediments of smallest size were probably depo-
sited by settling; Fig. 3A). These are found
throughout the cave, mainly on the floor. Large
accumulations of breccias from the collapsed
roof and coarse volcaniclastic fragments are
found in two rooms within the cave (Fig. 3A
and B); these formed before the silica speleo-
thems. Very fine volcanic sediments cover much
of the surface of the opaline stromatolites
(Fig. 3B) and may also fill their interior porosity,
as well as the porosity between volcanic blocks.
In many cases, these fine sediments consist of a
mixture of tiny volcanic rock fragments and
opaline mud (here used as a descriptive term
only with no genetic involvement implied, and
referring to amorphous silica particles mainly
<10 lm in diameter, plus their aggregates).
Silica-tufa deposits
These deposits, a mixture of silicified plant
remains (trunks and twigs, roots, moss and
lichens), volcanic clasts and iron oxides/hydrox-
ides, are found in the surroundings of the cave
in the Ribeira da Biscoitos area. Each of the
above components is covered by compact or por-
ous laminated silica coatings (Fig. 3E). The vol-
canic clasts (basalts) are of variable size; some
show a reddish colouration, a consequence of
alteration processes.
MATERIALS AND METHODS
Various types of opaline stromatolite, silicified
plant remains, fine volcaniclastic sediments, vol-
canic host rock and silica-tufa from the Branca
Opala cave, and nearby in the Ribeira da Biscoi-
tos area, were sampled. Only a limited number
of speleothem samples were collected to avoid
excessive damage to the decoration of the cave.
The mineralogical composition of the samples
was determined by standard optical microscopy
and X-ray diffraction (XRD) analysis. Powder
XRD patterns were obtained using pressed pow-
der mounts employing a Philips semi-automatic
PW 1710 diffractor producing monochromatized
CuKa radiation (Panalytical, Almelo, Overijssel,
The Netherlands). The oriented aggregates tech-
nique was used to study very fine sediments.
Minus-2-micron fractions were mounted on
glass microscope slides, saturated with glycol
and heated to 450°C to generate diffraction data.
Transmitted-light microscopy was used for
basic petrological analyses and microstructure
description. Thin sections of representative parts
of each sample were examined under polarized
light. Some parts of the stromatolites were
poorly lithified despite their silicification; thin
sections were therefore taken from epoxy-
impregnated samples.
Small fractured samples of the collected material
were mounted on stubs and coated with a layer of
gold for observation using a FEI INSPECT scanning
electron microscope (SEM; FEI, Hillsboro, OR,
USA) (30 kV, distance 10 mm, high vacuum)
equipped with secondary electron and backscatter
detectors and an Oxford ANALYTICAL-INCA X-
ray energy dispersive system (EDX; Oxford Instru-
ments, Abingdon, Oxfordshire, UK). Precise alu-
minium and silicon determinations were obtained
by SEM using a FEI QUANTA 200 machine
equipped with a wavelength dispersive spectrome-
ter (WDS).
Geochemical analyses of whole-rock powder
for major, minor and rare earth elements (REE)
were performed at Acme Analytical Laboratories
(Vancouver, Canada) using inductively coupled
emission spectrometry (ICP-ES) and inductively
coupled plasma mass spectrometry (ICP-MS).
Classical whole-rock analyses were performed
using a lithium borate fusion and dilute acid
digestion of 02 g samples. Loss on ignition (LOI)
was determined by weight difference after
ignition at 1000°C at the same laboratories. The
analytical methods employed and their detection
limits can be found at http://www.acmelab.com.
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zone (UMZ; 05 to 1 cm thick) with compact mi-
crolaminations similar to those seen in the LMZ
(Fig. 5B).
Microscale
In thin section, the opaline stromatolites consist
of dense semi-opaque opaline silica (Figs 6, 7
and 8). Major growth layers show various con-
tacts. The contact between the LMZ and the IZ
is sharp (Figs 6A, 6B.5, 8A and 8B.1), whereas
that between the IZ and UMZ is commonly gra-
dational, with diffuse lamination and disconti-
nuities between the top of the IZ and the lower
part of the UMZ (Figs 6A, 6B.2, 8A, 8B.2 and
8B.3) where the discontinuities are less numer-
ous and the lamination more clearly defined.
Where the lamination is well-defined, the UMZ
is clearly visible (Figs 6A and 8B.3).
Microlaminations of the LMZ and UMZ are
very continuous (Figs 6B.5, 6B.6 and 8B.1), but
those of the latter are always more diffuse
(Fig. 6B.2) than those of the former. The first
LMZ microlaminations mimic the relief of the
volcanic host rock (Figs 6A, 6B.6, 7A, 7B, 8A
and 8B.1) or the accumulations of small, lenticu-
lar, fine volcaniclastic sediments covering the
host rock (Fig. 6A and 6B.6). The IZ shows glob-
ular, spheroidal, clotted and fan morphologies
juxtaposed to build larger fans or arborescent
growths (1 to 5 mm in height; Figs 6A, 6B.3, 7A
and 7B). In the stromatolitic crusts in and
around the southern entrance, the IZ is generally
missing. The EH is formed by iron oxides/
hydroxides (Figs 6B.1 and 8B.3), fine volcanic
fragments and square-like opaque minerals (pos-
sibly pyrite sections) that appear locally at the
base of this layer. Three general types of stro-
matolite (I to III) were defined according to vari-
ations in their thickness, internal structures,
micromorphologies and distribution throughout
the cave.
Type I
Found throughout the cave (Fig. 2B). The LMZ is
1 to 5 mm thick and shows very fine, flat-wavy,
beige and dark brown laminae (Fig. 6A and 6B.6).
The darker laminae may represent larger accumu-
lations of opaline mud (Fig. 6B.6, black arrows).
The flat-wavy lamination of the base progresses
upwards to a pseudo-columnar or dome-shaped
zone [following the terminology of Walter et al.
(1976); Fig. 6A and 6B.5]. A microlaminated
columnar zone (MCZ; 2 to 4 mm thick) is seen in
the LMZ (Fig. 6A and 6B.4). In transverse sec-
tions, the MCZ shows spheroidal structures.
The intermediate zone (IZ; 15 to 25 cm thick)
shows varying texture. The base (1 cm thick)
has alveolar and arborescent morphologies and
is partially porous (Fig. 6A and 6B.3). The poro-
sity is partially or totally filled with a brown
deposit formed by opaline mud. The top (1 to
05 cm thick) shows diffuse and discontinuous
laminae (Fig. 6A and 6B.2).
The upper microlaminated zone (UMZ; 3 to
4 mm thick) shows parallel, diffuse and poorly
defined, beige and dark brown opaline laminae
(Fig. 6B.2). Two orders of stromatolitic growth
patterns can be seen in the LMZ and UMZ:
intermediate growth layers and minor growth
A B
Fig. 5. Opaline stromatolites. (A) Field photograph showing the hard and dark brown exterior husk (EH). (B)
Cross-section perpendicular to the substrate showing the lower microlaminated zone (LMZ), intermediate zone
(IZ) and upper microlaminated zone (UMZ).
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Rare earth elements
The REE distribution patterns for the silica depos-
its were relatively flat and parallel (Fig. 4A and
B). An influence of the volcaniclastic fragments on
the REE concentrations was clearly observed. The
percentage of Al2O3 and total REE (
P
REE) were
positively and linearly correlated (correlation
coefficient +098 for all the samples; +097 for the
stromatolites, and +099 for the silica-tufa depos-
its). The correlation between percentage K2O and
REE (
P
REE) was +083 for the stromatolites and +
098 for the silica-tufa deposits. The correlation
coefficients for percentage SiO2 and REE (
P
REE)
in the stromatolites and silica-tufa deposits were
negative (081 and 095, respectively). These
correlations indicate that opal-A does not contrib-
ute to the REE content of the samples.
The enrichment of light elements compared to
heavy elements was quantified by the La(N)/
Yb(N) ratio (Rollinson, 1993). The fine volcani-
clastic deposits returned values of between 123
and 130, the silica-tufa deposits 101 to 133,
the silicified plants remains and fine grain
volcaniclastic sediments 110 to 124, and the
stromatolites generally in the 103 to 173 range.
The upper zone of the stromatolites returned
higher values (142 to 173) than the lower
zone (112 to 144). Europium and Cerium anom-
alies were quantified using the geometric mean
recommended by Taylor & McLennan (1985)
(Eu/Eu* = Eu(N)/ⱱ[Sm(N)][Gd(N)]) and (Ce/Ce* =
Ce(N)/ⱱ[La(N)][Nd(N)]). The fine volcaniclastic
sediments showed relatively flat distribution pat-
terns with a positive anomaly for Ce (Ce/Ce*,
between 145 and 160). This positive anomaly
was also recorded for the silica-tufa deposits
(Ce/Ce*, between 126 and 223; Fig. 4B), the
stromatolites [Ce/Ce* between 10 and 241
(Fig. 4A), with lower values (100 to 134) in the
upper zone than in the lower zone (146 to
240)], and in the deposits formed from plant
remains and fine volcaniclastic sediments (Ce/
Ce* 159 to 239). The stromatolites showed neg-
ative Eu anomalies (Eu/Eu* 071 to 096;
Fig. 4A). All other deposits showed positive Eu
anomalies (Fig. 4B): the silica-tufa deposits
showed the strongest (Eu/Eu* 142 to 177),
while those of the fine volcaniclastic sediments




The stromatolites are commonly covered by a
hard, dark brown, exterior husk (EH) some
05 mm thick (Fig. 5A). When this EH is miss-
ing, the exterior surface is rough, with furrows
and ridges. Fine volcaniclastic sediments cover
this irregular surface. Completely silicified plant
remains (frequently twigs) are commonly
entombed within the stromatolites.
At first sight, three major growth layers can be
differentiated in sections parallel to the maxi-
mum growth axis, perpendicular to the substrate
(Fig. 5B): a lower microlaminated zone (LMZ;
05 to 1 cm thick) on the substrate, consisting of
dense silica laminae (Fig. 5B); an unlaminated
intermediate zone (IZ; 1 to 10 cm thick) with
spheroidal and fan-like structures and porosities
[sometimes filled with fine volcaniclastic sedi-
ments (Fig. 5B)]; and an upper microlaminated
A B
Fig. 4. Distribution of the rare earth elements in the deposits: (A) Opaline stromatolites. (B) Other deposits: fine
volcaniclastic sediments, silicified plant remains mixed with fine volcaniclastic sediments, and silica-tufa depo-
sits. Normalized values versus NASC, data from Gromet et al. (1984).
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zone (UMZ; 05 to 1 cm thick) with compact mi-
crolaminations similar to those seen in the LMZ
(Fig. 5B).
Microscale
In thin section, the opaline stromatolites consist
of dense semi-opaque opaline silica (Figs 6, 7
and 8). Major growth layers show various con-
tacts. The contact between the LMZ and the IZ
is sharp (Figs 6A, 6B.5, 8A and 8B.1), whereas
that between the IZ and UMZ is commonly gra-
dational, with diffuse lamination and disconti-
nuities between the top of the IZ and the lower
part of the UMZ (Figs 6A, 6B.2, 8A, 8B.2 and
8B.3) where the discontinuities are less numer-
ous and the lamination more clearly defined.
Where the lamination is well-defined, the UMZ
is clearly visible (Figs 6A and 8B.3).
Microlaminations of the LMZ and UMZ are
very continuous (Figs 6B.5, 6B.6 and 8B.1), but
those of the latter are always more diffuse
(Fig. 6B.2) than those of the former. The first
LMZ microlaminations mimic the relief of the
volcanic host rock (Figs 6A, 6B.6, 7A, 7B, 8A
and 8B.1) or the accumulations of small, lenticu-
lar, fine volcaniclastic sediments covering the
host rock (Fig. 6A and 6B.6). The IZ shows glob-
ular, spheroidal, clotted and fan morphologies
juxtaposed to build larger fans or arborescent
growths (1 to 5 mm in height; Figs 6A, 6B.3, 7A
and 7B). In the stromatolitic crusts in and
around the southern entrance, the IZ is generally
missing. The EH is formed by iron oxides/
hydroxides (Figs 6B.1 and 8B.3), fine volcanic
fragments and square-like opaque minerals (pos-
sibly pyrite sections) that appear locally at the
base of this layer. Three general types of stro-
matolite (I to III) were defined according to vari-
ations in their thickness, internal structures,
micromorphologies and distribution throughout
the cave.
Type I
Found throughout the cave (Fig. 2B). The LMZ is
1 to 5 mm thick and shows very fine, flat-wavy,
beige and dark brown laminae (Fig. 6A and 6B.6).
The darker laminae may represent larger accumu-
lations of opaline mud (Fig. 6B.6, black arrows).
The flat-wavy lamination of the base progresses
upwards to a pseudo-columnar or dome-shaped
zone [following the terminology of Walter et al.
(1976); Fig. 6A and 6B.5]. A microlaminated
columnar zone (MCZ; 2 to 4 mm thick) is seen in
the LMZ (Fig. 6A and 6B.4). In transverse sec-
tions, the MCZ shows spheroidal structures.
The intermediate zone (IZ; 15 to 25 cm thick)
shows varying texture. The base (1 cm thick)
has alveolar and arborescent morphologies and
is partially porous (Fig. 6A and 6B.3). The poro-
sity is partially or totally filled with a brown
deposit formed by opaline mud. The top (1 to
05 cm thick) shows diffuse and discontinuous
laminae (Fig. 6A and 6B.2).
The upper microlaminated zone (UMZ; 3 to
4 mm thick) shows parallel, diffuse and poorly
defined, beige and dark brown opaline laminae
(Fig. 6B.2). Two orders of stromatolitic growth
patterns can be seen in the LMZ and UMZ:
intermediate growth layers and minor growth
A B
Fig. 5. Opaline stromatolites. (A) Field photograph showing the hard and dark brown exterior husk (EH). (B)
Cross-section perpendicular to the substrate showing the lower microlaminated zone (LMZ), intermediate zone
(IZ) and upper microlaminated zone (UMZ).
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Rare earth elements
The REE distribution patterns for the silica depos-
its were relatively flat and parallel (Fig. 4A and
B). An influence of the volcaniclastic fragments on
the REE concentrations was clearly observed. The
percentage of Al2O3 and total REE (
P
REE) were
positively and linearly correlated (correlation
coefficient +098 for all the samples; +097 for the
stromatolites, and +099 for the silica-tufa depos-
its). The correlation between percentage K2O and
REE (
P
REE) was +083 for the stromatolites and +
098 for the silica-tufa deposits. The correlation
coefficients for percentage SiO2 and REE (
P
REE)
in the stromatolites and silica-tufa deposits were
negative (081 and 095, respectively). These
correlations indicate that opal-A does not contrib-
ute to the REE content of the samples.
The enrichment of light elements compared to
heavy elements was quantified by the La(N)/
Yb(N) ratio (Rollinson, 1993). The fine volcani-
clastic deposits returned values of between 123
and 130, the silica-tufa deposits 101 to 133,
the silicified plants remains and fine grain
volcaniclastic sediments 110 to 124, and the
stromatolites generally in the 103 to 173 range.
The upper zone of the stromatolites returned
higher values (142 to 173) than the lower
zone (112 to 144). Europium and Cerium anom-
alies were quantified using the geometric mean
recommended by Taylor & McLennan (1985)
(Eu/Eu* = Eu(N)/ⱱ[Sm(N)][Gd(N)]) and (Ce/Ce* =
Ce(N)/ⱱ[La(N)][Nd(N)]). The fine volcaniclastic
sediments showed relatively flat distribution pat-
terns with a positive anomaly for Ce (Ce/Ce*,
between 145 and 160). This positive anomaly
was also recorded for the silica-tufa deposits
(Ce/Ce*, between 126 and 223; Fig. 4B), the
stromatolites [Ce/Ce* between 10 and 241
(Fig. 4A), with lower values (100 to 134) in the
upper zone than in the lower zone (146 to
240)], and in the deposits formed from plant
remains and fine volcaniclastic sediments (Ce/
Ce* 159 to 239). The stromatolites showed neg-
ative Eu anomalies (Eu/Eu* 071 to 096;
Fig. 4A). All other deposits showed positive Eu
anomalies (Fig. 4B): the silica-tufa deposits
showed the strongest (Eu/Eu* 142 to 177),
while those of the fine volcaniclastic sediments




The stromatolites are commonly covered by a
hard, dark brown, exterior husk (EH) some
05 mm thick (Fig. 5A). When this EH is miss-
ing, the exterior surface is rough, with furrows
and ridges. Fine volcaniclastic sediments cover
this irregular surface. Completely silicified plant
remains (frequently twigs) are commonly
entombed within the stromatolites.
At first sight, three major growth layers can be
differentiated in sections parallel to the maxi-
mum growth axis, perpendicular to the substrate
(Fig. 5B): a lower microlaminated zone (LMZ;
05 to 1 cm thick) on the substrate, consisting of
dense silica laminae (Fig. 5B); an unlaminated
intermediate zone (IZ; 1 to 10 cm thick) with
spheroidal and fan-like structures and porosities
[sometimes filled with fine volcaniclastic sedi-
ments (Fig. 5B)]; and an upper microlaminated
A B
Fig. 4. Distribution of the rare earth elements in the deposits: (A) Opaline stromatolites. (B) Other deposits: fine
volcaniclastic sediments, silicified plant remains mixed with fine volcaniclastic sediments, and silica-tufa depo-
sits. Normalized values versus NASC, data from Gromet et al. (1984).
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(i) subtype a, which shows the four zones
described above, i.e. a LMZ, a MCZ, an IZ with
arborescent morphology and an UMZ (Fig. 7A);
(ii) subtype b, which shows a thin LMZ, an IZ
with cerebroid morphology and an UMZ (MCZ
missing) (Fig. 7B); (iii) subtype c, which shows a
sub-millimetric LMZ and an IZ grading from a
clotted base to laminar columns at the top (UMZ
missing; Fig. 7C); and (iv) subtype d, which pos-
sesses all zones, but with numerous intercalations
of microlaminated layers and thin arborescent,
cerebroidal and clotted layers (Fig. 7D).
Type II
This type is found only at the northern entrance
below the fossil water mark (Fig. 8A). The LMZ
is 1 to 2 mm thick at the base and shows very
continuous, flat-wavy, beige and dark brown opa-
line laminations parallel to one another (Fig. 8A
and 8B.1). At the top, irregular microlaminated
dome morphologies are present (Fig. 8A).
The IZ (2 to 3 mm thick) is light-coloured,
grows above the microlaminated irregular
domes, and forms pseudocolumns at the base.
This zone also shows lumpy masses of opal,
along with diffuse and irregular laminae of
small, closely linked hemispheroids that end as
diffuse columns (Fig. 8A and 8B.2).
In contrast to the LMZ, the UMZ has an inter-
rupted microstructure with less diffuse intercala-
tions of flat-wavy beige and dark brown opaline
laminations. This zone shows two features: (i)
domes of very variable size (1 to 3 cm thick) with
parallel beige and dark brown microlaminations
(Fig. 8A); and (ii) well-preserved columns (2 to
4 mm thick), formed by intercalations of beige
and dark brown opaline microlaminations. These
columns, which are rectangular at the top
(Fig. 8A and 8B.3), show condensed laminae in
the walls of the columns and in the depressed
areas between them, and expanded laminae at
the top. Darker, cyclical microlaminations can
also be seen, indicating a probable accumulation
of small amounts of opaline mud, very fine volca-
niclastic sediments, and iron oxides (Fig. 8A).
In the direction of accretion, variations are
observed in the thickness of the microlamina-
tions that form the columns (Fig. 8B.3). Opaline
mud, fine volcaniclastic sediments and iron oxi-
des can be seen in the inter-columnar spaces.
These deposits are episodically covered by new
stromatolitic microlamination (Fig. 8B.3). Inter-
mediate and minor growth layers also are
observed in this type.
Type III (stromatolitic crusts)
This type – stromatolitic crusts – is found on
the floor of the southern entrance (Fig. 9).
These crusts are very thin (1 cm) compared to
those of the other stromatolites found in the
cave, and show no botryoidal shapes on the
surface. The EH is lacking (Fig. 9A). The LMZ
and UMZ can only be differentiated when a
thin discontinuous IZ (<05 cm) interrupts the
microlaminated growth with lenses of small,
closely linked hemispheroids (Fig. 9B). The
LMZ is 1 to 2 mm thick and the UMZ is 05 to
3 mm thick (Fig. 9B).
A B C D
Fig. 7. Changes in the interior structure of a type I stromatolite. (A), (B), (C) and (D) show the four sub-types
observed in thin sections (perpendicular to the substrate).
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layers. The intermediate growth layers consist
of sets of opaline laminations. Each set is
defined by a large accumulation of silica mud
mixed with iron oxide, and occasionally with
dispersed very fine volcaniclastic particles.
The number of sets depends on the sample.
Commonly, more sets are seen in the UMZ
(two to seven sets of opaline laminations) than
in the LMZ (one to four sets of opaline lamina-
tions). The last set of the LMZ has a domed
pseudo-columnar shape, the consequence of the
adaptation of the laminae to small silica
mud accumulations at the lower boundary of
the set.
Minor growth layers can be seen, commonly
consisting of couplets of fine and continuous
opaline microlaminations that form the sets pre-
viously described. Each couplet consists of a
beige and dark brown opaline microlamination.
Generally, the contact between these laminae is
a gradual transition and the contact between
couplets is clear-cut (although in some cases it
can be diffuse). The couplets are 49  10 lm
thick in the LMZ and 107  70 lm in the UMZ.
The dark brown opaline microlaminae are com-
monly smaller than the beige opaline microlami-
na, and are located at the top of the cycle.
Changes in the interior structure of type I
stromatolites
The stromatolites have complex three-dimen-
sional structures, their interior structure varied in
the thin sections taken perpendicular to the sub-
strate. Four type I sub-types can be described:
A B
Fig. 6. Thin section of a type I stromatolite. (A) Four zones are observed: a lower microlaminated zone (LMZ)
mimicking the substratum; a microlaminated columnar zone (MCZ); an intermediate zone (IZ) with alveolar struc-
tures, high porosity and diffuse laminae at the top; and an upper microlaminated zone (UMZ) showing diffuse mi-
crolamination. (B) Thin section details: (B.1) hard and dark brown exterior husk (EH) with iron oxides covering
the stromatolite (black arrows); (B.2) diffuse laminae between the IZ and UMZ; (B.3) porous intermediate zone;
(B.4) building-like columns with spheroidal structures (MCZ); (B.5) transition between the LMZ and MCZ; and
(B.6) detail of the beige and dark brown laminae of the LMZ. The dark and irregular laminae show major accumu-
lations of opaline mud (black arrows).
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(i) subtype a, which shows the four zones
described above, i.e. a LMZ, a MCZ, an IZ with
arborescent morphology and an UMZ (Fig. 7A);
(ii) subtype b, which shows a thin LMZ, an IZ
with cerebroid morphology and an UMZ (MCZ
missing) (Fig. 7B); (iii) subtype c, which shows a
sub-millimetric LMZ and an IZ grading from a
clotted base to laminar columns at the top (UMZ
missing; Fig. 7C); and (iv) subtype d, which pos-
sesses all zones, but with numerous intercalations
of microlaminated layers and thin arborescent,
cerebroidal and clotted layers (Fig. 7D).
Type II
This type is found only at the northern entrance
below the fossil water mark (Fig. 8A). The LMZ
is 1 to 2 mm thick at the base and shows very
continuous, flat-wavy, beige and dark brown opa-
line laminations parallel to one another (Fig. 8A
and 8B.1). At the top, irregular microlaminated
dome morphologies are present (Fig. 8A).
The IZ (2 to 3 mm thick) is light-coloured,
grows above the microlaminated irregular
domes, and forms pseudocolumns at the base.
This zone also shows lumpy masses of opal,
along with diffuse and irregular laminae of
small, closely linked hemispheroids that end as
diffuse columns (Fig. 8A and 8B.2).
In contrast to the LMZ, the UMZ has an inter-
rupted microstructure with less diffuse intercala-
tions of flat-wavy beige and dark brown opaline
laminations. This zone shows two features: (i)
domes of very variable size (1 to 3 cm thick) with
parallel beige and dark brown microlaminations
(Fig. 8A); and (ii) well-preserved columns (2 to
4 mm thick), formed by intercalations of beige
and dark brown opaline microlaminations. These
columns, which are rectangular at the top
(Fig. 8A and 8B.3), show condensed laminae in
the walls of the columns and in the depressed
areas between them, and expanded laminae at
the top. Darker, cyclical microlaminations can
also be seen, indicating a probable accumulation
of small amounts of opaline mud, very fine volca-
niclastic sediments, and iron oxides (Fig. 8A).
In the direction of accretion, variations are
observed in the thickness of the microlamina-
tions that form the columns (Fig. 8B.3). Opaline
mud, fine volcaniclastic sediments and iron oxi-
des can be seen in the inter-columnar spaces.
These deposits are episodically covered by new
stromatolitic microlamination (Fig. 8B.3). Inter-
mediate and minor growth layers also are
observed in this type.
Type III (stromatolitic crusts)
This type – stromatolitic crusts – is found on
the floor of the southern entrance (Fig. 9).
These crusts are very thin (1 cm) compared to
those of the other stromatolites found in the
cave, and show no botryoidal shapes on the
surface. The EH is lacking (Fig. 9A). The LMZ
and UMZ can only be differentiated when a
thin discontinuous IZ (<05 cm) interrupts the
microlaminated growth with lenses of small,
closely linked hemispheroids (Fig. 9B). The
LMZ is 1 to 2 mm thick and the UMZ is 05 to
3 mm thick (Fig. 9B).
A B C D
Fig. 7. Changes in the interior structure of a type I stromatolite. (A), (B), (C) and (D) show the four sub-types
observed in thin sections (perpendicular to the substrate).
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layers. The intermediate growth layers consist
of sets of opaline laminations. Each set is
defined by a large accumulation of silica mud
mixed with iron oxide, and occasionally with
dispersed very fine volcaniclastic particles.
The number of sets depends on the sample.
Commonly, more sets are seen in the UMZ
(two to seven sets of opaline laminations) than
in the LMZ (one to four sets of opaline lamina-
tions). The last set of the LMZ has a domed
pseudo-columnar shape, the consequence of the
adaptation of the laminae to small silica
mud accumulations at the lower boundary of
the set.
Minor growth layers can be seen, commonly
consisting of couplets of fine and continuous
opaline microlaminations that form the sets pre-
viously described. Each couplet consists of a
beige and dark brown opaline microlamination.
Generally, the contact between these laminae is
a gradual transition and the contact between
couplets is clear-cut (although in some cases it
can be diffuse). The couplets are 49  10 lm
thick in the LMZ and 107  70 lm in the UMZ.
The dark brown opaline microlaminae are com-
monly smaller than the beige opaline microlami-
na, and are located at the top of the cycle.
Changes in the interior structure of type I
stromatolites
The stromatolites have complex three-dimen-
sional structures, their interior structure varied in
the thin sections taken perpendicular to the sub-
strate. Four type I sub-types can be described:
A B
Fig. 6. Thin section of a type I stromatolite. (A) Four zones are observed: a lower microlaminated zone (LMZ)
mimicking the substratum; a microlaminated columnar zone (MCZ); an intermediate zone (IZ) with alveolar struc-
tures, high porosity and diffuse laminae at the top; and an upper microlaminated zone (UMZ) showing diffuse mi-
crolamination. (B) Thin section details: (B.1) hard and dark brown exterior husk (EH) with iron oxides covering
the stromatolite (black arrows); (B.2) diffuse laminae between the IZ and UMZ; (B.3) porous intermediate zone;
(B.4) building-like columns with spheroidal structures (MCZ); (B.5) transition between the LMZ and MCZ; and
(B.6) detail of the beige and dark brown laminae of the LMZ. The dark and irregular laminae show major accumu-
lations of opaline mud (black arrows).
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the silica-coated filamentous bacterial sheaths
ranges from 10 to 30 lm; the lengths were not
accurately determined due to the entangled nat-
ure of the filament network, but reached up to at
least 20 lm. Opaline microspheres form aggre-
gates, cement pores or cover the bacterial fila-
ments (Fig. 10D), increasing their thickness. The
IZ comprises a fine matrix of opaline micro-
spheres mixed with biofilms, filamentous shapes
corresponding to silica-coated filamentous bacte-
rial sheets, fine grains of volcanic rock, diatoms
and spores, etc. (Fig. 10E).
The surface of the stromatolites is irregular and
shows the presence of biofilms, filament nests/
pompoms (Fig. 10F), patches of fine volcaniclas-
tic sediments, scattered microorganisms (Fig. 11)
such as diatoms, fungi and algae, unidentified
testate amoeba [protistids; see similar protistids
in Jones & Renaut (2007)] and pollen. The sur-
faces of some stromatolites show small mounds
corresponding to the top of the columns, and
accumulations of diatoms between them
(Fig. 12A). Opal-A microspheres up to 500 nm in
diameter (forming porous clotted aggregates and
irregular clusters, chains and filamentous net-
works) were the first to precipitate on the basalt.
Biofilm coatings (rich in C, detected by EDX)
appear on the basalt surfaces (Fig. 12B). Locally,
some aluminium phosphate (detected by EDX)
appears on the basalt surface and on the stromat-
olitic crusts. The Si/Al atomic EDX ratio (ca
231%) of the fine, yellow sediments that fill the
basalt pores is much lower than that of the sili-
ceous deposits (Si/Al atomic ratio 7 to 22%),
indicating a mixture of allophane mixed with sil-
ica mud. Fine, orange sediments are mixed with
iron oxides/oxyhydroxides (Si/Fe atomic ratio
123 to 272%).
SILICEOUS DEPOSITS WITH SILICIFIED
PLANT REMAINS (INSIDE AND OUTSIDE
THE CAVE)
The silica-tufa deposits outside the cave consist
of silicified plant remains, such as well-pre-
served trunks, twigs, moss, leaves and roots,
mixed with volcaniclastic sediments of variable
size, silica mud and iron oxides/hydroxides. The
silica-tufa deposits and those of plant remains
mixed with fine volcaniclastic sediments inside
the cave have similar components. The main dif-
ferences are: (i) the volcanic fragments mixed in
with the plant remains are smaller inside the
cave than outside; (ii) the silica-tufa outside the
cave contains more iron oxides/hydroxides than
the deposits inside the cave; (iii) the plant
remains in the silica-tufa deposits outside the
cave are generally larger than any plant remains
inside the cave; and (iv) the deposits inside the
cave contain more silica mud (matrix) than the
outside silica-tufa deposits.
A B
Fig. 9. A type III stromatolite (stromatolitic crust). (A) Field photograph showing a clear stromatolite crust on the
basalt. Botryoidal morphologies are absent. (B) Thin section with a microlaminated zone (LMZ and UMZ) and a
small intermediate zone (IZ).
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Scanning electron microscope observations
The stromatolites have a compact, dense UMZ
and LMZ, both of which show many marks and
moulds of bacterial filaments (diameters ca
05 lm) within dense opaline cement (Fig. 10A).
The interior channel of some filaments can be
clearly seen (Fig. 10B), along with pollen grains,
fungi/algae and unidentified coccoid or elon-
gated microorganisms (Fig. 11). Some zones
show a microporous texture with rounded mi-
crocavities, possibly produced by microbial res-
piration producing microbubbles or possibly
microspaces between opaline microspheres
(Fig. 10B, black arrows). Perfectly spheroidal
inorganic opal-A microspheres can be seen in
some voids; their diameters reach 10 lm, but
normally range between 03 lm and 05 lm
(Fig. 10C). They may be interpreted as inorganic
cements. Minor differences can be appreciated
between the UMZ and LMZ; the UMZ has more
pores than the LMZ and, in some cases, more
visible granular opal masses and silicified bacte-
rial filaments.
The components of the very porous IZ are
more visible than in the laminated zone. Silica-
coated filamentous bacterial-sheath frameworks
(Fig. 10D) are sporadically mixed with fine vol-
caniclastic deposits, opaline microspheres, along
with microorganisms such as diatoms, algae/
fungi and unidentified others. The diameter of
A B
Fig. 8. Thin section of a type II stromatolite. (A) Three parts can be observed: a lower microlaminated zone
(LMZ); a clear intermediate zone (IZ) with diffuse columns; and an upper microlaminated zone (UMZ) with col-
umns. The interdomal spaces and cracks/fissures are partially or totally filled with fine volcaniclastic sediments
and silica mud (black arrows). (B) Thin section details: (B.1) columns of the UMZ covered by the EH formed by
fine volcaniclastic sediments and iron oxides; (B.2) diffuse columns in the IZ; and (B.3) LMZ mimicking the vol-
canic host rock, showing spores and yellow mud.
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the silica-coated filamentous bacterial sheaths
ranges from 10 to 30 lm; the lengths were not
accurately determined due to the entangled nat-
ure of the filament network, but reached up to at
least 20 lm. Opaline microspheres form aggre-
gates, cement pores or cover the bacterial fila-
ments (Fig. 10D), increasing their thickness. The
IZ comprises a fine matrix of opaline micro-
spheres mixed with biofilms, filamentous shapes
corresponding to silica-coated filamentous bacte-
rial sheets, fine grains of volcanic rock, diatoms
and spores, etc. (Fig. 10E).
The surface of the stromatolites is irregular and
shows the presence of biofilms, filament nests/
pompoms (Fig. 10F), patches of fine volcaniclas-
tic sediments, scattered microorganisms (Fig. 11)
such as diatoms, fungi and algae, unidentified
testate amoeba [protistids; see similar protistids
in Jones & Renaut (2007)] and pollen. The sur-
faces of some stromatolites show small mounds
corresponding to the top of the columns, and
accumulations of diatoms between them
(Fig. 12A). Opal-A microspheres up to 500 nm in
diameter (forming porous clotted aggregates and
irregular clusters, chains and filamentous net-
works) were the first to precipitate on the basalt.
Biofilm coatings (rich in C, detected by EDX)
appear on the basalt surfaces (Fig. 12B). Locally,
some aluminium phosphate (detected by EDX)
appears on the basalt surface and on the stromat-
olitic crusts. The Si/Al atomic EDX ratio (ca
231%) of the fine, yellow sediments that fill the
basalt pores is much lower than that of the sili-
ceous deposits (Si/Al atomic ratio 7 to 22%),
indicating a mixture of allophane mixed with sil-
ica mud. Fine, orange sediments are mixed with
iron oxides/oxyhydroxides (Si/Fe atomic ratio
123 to 272%).
SILICEOUS DEPOSITS WITH SILICIFIED
PLANT REMAINS (INSIDE AND OUTSIDE
THE CAVE)
The silica-tufa deposits outside the cave consist
of silicified plant remains, such as well-pre-
served trunks, twigs, moss, leaves and roots,
mixed with volcaniclastic sediments of variable
size, silica mud and iron oxides/hydroxides. The
silica-tufa deposits and those of plant remains
mixed with fine volcaniclastic sediments inside
the cave have similar components. The main dif-
ferences are: (i) the volcanic fragments mixed in
with the plant remains are smaller inside the
cave than outside; (ii) the silica-tufa outside the
cave contains more iron oxides/hydroxides than
the deposits inside the cave; (iii) the plant
remains in the silica-tufa deposits outside the
cave are generally larger than any plant remains
inside the cave; and (iv) the deposits inside the
cave contain more silica mud (matrix) than the
outside silica-tufa deposits.
A B
Fig. 9. A type III stromatolite (stromatolitic crust). (A) Field photograph showing a clear stromatolite crust on the
basalt. Botryoidal morphologies are absent. (B) Thin section with a microlaminated zone (LMZ and UMZ) and a
small intermediate zone (IZ).
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Scanning electron microscope observations
The stromatolites have a compact, dense UMZ
and LMZ, both of which show many marks and
moulds of bacterial filaments (diameters ca
05 lm) within dense opaline cement (Fig. 10A).
The interior channel of some filaments can be
clearly seen (Fig. 10B), along with pollen grains,
fungi/algae and unidentified coccoid or elon-
gated microorganisms (Fig. 11). Some zones
show a microporous texture with rounded mi-
crocavities, possibly produced by microbial res-
piration producing microbubbles or possibly
microspaces between opaline microspheres
(Fig. 10B, black arrows). Perfectly spheroidal
inorganic opal-A microspheres can be seen in
some voids; their diameters reach 10 lm, but
normally range between 03 lm and 05 lm
(Fig. 10C). They may be interpreted as inorganic
cements. Minor differences can be appreciated
between the UMZ and LMZ; the UMZ has more
pores than the LMZ and, in some cases, more
visible granular opal masses and silicified bacte-
rial filaments.
The components of the very porous IZ are
more visible than in the laminated zone. Silica-
coated filamentous bacterial-sheath frameworks
(Fig. 10D) are sporadically mixed with fine vol-
caniclastic deposits, opaline microspheres, along
with microorganisms such as diatoms, algae/
fungi and unidentified others. The diameter of
A B
Fig. 8. Thin section of a type II stromatolite. (A) Three parts can be observed: a lower microlaminated zone
(LMZ); a clear intermediate zone (IZ) with diffuse columns; and an upper microlaminated zone (UMZ) with col-
umns. The interdomal spaces and cracks/fissures are partially or totally filled with fine volcaniclastic sediments
and silica mud (black arrows). (B) Thin section details: (B.1) columns of the UMZ covered by the EH formed by
fine volcaniclastic sediments and iron oxides; (B.2) diffuse columns in the IZ; and (B.3) LMZ mimicking the vol-
canic host rock, showing spores and yellow mud.
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Fig. 11. SEM photomicrographs of various microorganisms in the opaline stromatolites: (A) silicified platelet
microorganism and diatoms; (B) diatoms; (C) fungi and unidentified microorganisms; (D) coccoid morphologies
inside a hole; (E) silicified spore with central pore; and (F) individual silicified platelet between silicified filamen-
tous bacteria.
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Fig. 10. SEM photomicrographs of opaline stromatolites. (A) Moulds and marks left by bacterial filaments in the
upper and lower microlaminated part of the stromatolite. (B) Microporous texture (black arrows) with very small,
round cavities (<01 lm) and a mould of a silicified bacterial filament with an interior channel. (C) Inorganic opa-
line microspheres cementing a pore. (D) Filamentous bacteria covered by silica in the intermediate zone (porous
part) of the stromatolite. (E) Fine volcaniclastic sediments mixed with opaline microspheres, biofilms, silicified
bacteria sheaths and diatoms. (F) Silicified filaments nests/pompoms on the stromatolites.
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Fig. 11. SEM photomicrographs of various microorganisms in the opaline stromatolites: (A) silicified platelet
microorganism and diatoms; (B) diatoms; (C) fungi and unidentified microorganisms; (D) coccoid morphologies
inside a hole; (E) silicified spore with central pore; and (F) individual silicified platelet between silicified filamen-
tous bacteria.
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Fig. 13. SEM photomicrographs of silicified plant remains. (A) Silicified twigs with a stromatolitic coating. (B)
Well-preserved silicified moulds of plant cells and their connections. (C) Silicified bacterial filaments inside plant
tissues. (D) Spiral tubes of spirogyra (10 to 30 lm in diameter and >2 mm long). (E) Silicified moss. (F) Detail of
this silicified moss with bacterial filaments in the compact zone.
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Most of the clasts and silicified plant remains
in both deposits are covered by an opaline stro-
matolitic crust (01 to 10 cm thick), similar to
that seen in the LMZ, with very fine, flat-wavy
laminations in the beige-dark brown laminae.
The well-defined, laminated stromatolitic col-
umns have round tops.
Scanning electron microscope observations
Fragments of silicified plant remains appear to
be partially or totally cemented/replaced by
microspheres of opal-A, sometimes with
stromatolitic coatings, depending on their silici-
fication stage (Fig. 13A). The stromatolitic coat-
ings are compact and show signs of bacterial
filaments. The silica-tufa deposits may be
defined as stromatolitic tufas.
Well-preserved plant tissues and silica moulds
of plant cells and their connections are visible
under the SEM (Fig. 13B). Small amounts of sil-
ica microspheres cover the plant structures.
Silicified bacterial filaments (Fig. 13C), diatoms
and other organisms, mixed with inorganic sil-
ica microspheres, are found in pores in the inte-
rior of the plant structures.
Spiral tubes (10 to 30 lm in diameter and
>2 mm in length), interpreted as silicified spiro-
gyra, all orientated in the same direction
between the plant cells (Fig. 13D), cover and
penetrate the plant remains. Dissolution pro-
cesses, seen in both small superficial and deeper
pores, reveal the internal spiral structure
(Fig. 13D) of these algae. Silicified moss
(Fig. 13E and F) with stromatolitic coatings
appears in the silica-tufa deposits and in some
deposits of plant remains inside the cave.
Opaline microspheres are visible all over the
samples, forming a clotted silica matrix. Inor-
ganic opaline microspheres appear in some
pores; EDX analyses of these silica microspheres
showed the inclusion of Ca, Al and Mg.
DISCUSSION
Opaline stromatolitic speleothems and silicified
plant remains are the most significant features of
the Branca Opala cave. Primary textures and
structures can be observed in these stromatolites
due to the lack of ageing; they are composed
only of opal-A. No significant diagenesis due to
ageing (Lynne et al., 2008) is visible; indeed,
neither opal-CT nor quartz occur, and only in
the LMZ is the opal-A slightly more ordered.
All of the opaline stromatolites occurred
below a horizontal straight line interpreted as a
fossil water level seen throughout the length of
the cave (Fig. 2); they must therefore have
formed beneath the surface of a standing body
of water – a palaeolake in the lava tube. The
horizontal straight line could be the record of
the highest water level for this palaeolake.
While the size of the stromatolitic botryoides
varies randomly across the cave walls (type I
stromatolites), they become smaller (type II stro-
matolites) just beneath of the fossil water level
line. The thin type III stromatolites, which have
A
B
Fig. 12. SEM photomicrographs: (A) diatom accumu-
lations between small mounds on the stromatolitic
surface; and (B) silicified biofilms on the basalt sur-
face.
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Fig. 13. SEM photomicrographs of silicified plant remains. (A) Silicified twigs with a stromatolitic coating. (B)
Well-preserved silicified moulds of plant cells and their connections. (C) Silicified bacterial filaments inside plant
tissues. (D) Spiral tubes of spirogyra (10 to 30 lm in diameter and >2 mm long). (E) Silicified moss. (F) Detail of
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Most of the clasts and silicified plant remains
in both deposits are covered by an opaline stro-
matolitic crust (01 to 10 cm thick), similar to
that seen in the LMZ, with very fine, flat-wavy
laminations in the beige-dark brown laminae.
The well-defined, laminated stromatolitic col-
umns have round tops.
Scanning electron microscope observations
Fragments of silicified plant remains appear to
be partially or totally cemented/replaced by
microspheres of opal-A, sometimes with
stromatolitic coatings, depending on their silici-
fication stage (Fig. 13A). The stromatolitic coat-
ings are compact and show signs of bacterial
filaments. The silica-tufa deposits may be
defined as stromatolitic tufas.
Well-preserved plant tissues and silica moulds
of plant cells and their connections are visible
under the SEM (Fig. 13B). Small amounts of sil-
ica microspheres cover the plant structures.
Silicified bacterial filaments (Fig. 13C), diatoms
and other organisms, mixed with inorganic sil-
ica microspheres, are found in pores in the inte-
rior of the plant structures.
Spiral tubes (10 to 30 lm in diameter and
>2 mm in length), interpreted as silicified spiro-
gyra, all orientated in the same direction
between the plant cells (Fig. 13D), cover and
penetrate the plant remains. Dissolution pro-
cesses, seen in both small superficial and deeper
pores, reveal the internal spiral structure
(Fig. 13D) of these algae. Silicified moss
(Fig. 13E and F) with stromatolitic coatings
appears in the silica-tufa deposits and in some
deposits of plant remains inside the cave.
Opaline microspheres are visible all over the
samples, forming a clotted silica matrix. Inor-
ganic opaline microspheres appear in some
pores; EDX analyses of these silica microspheres
showed the inclusion of Ca, Al and Mg.
DISCUSSION
Opaline stromatolitic speleothems and silicified
plant remains are the most significant features of
the Branca Opala cave. Primary textures and
structures can be observed in these stromatolites
due to the lack of ageing; they are composed
only of opal-A. No significant diagenesis due to
ageing (Lynne et al., 2008) is visible; indeed,
neither opal-CT nor quartz occur, and only in
the LMZ is the opal-A slightly more ordered.
All of the opaline stromatolites occurred
below a horizontal straight line interpreted as a
fossil water level seen throughout the length of
the cave (Fig. 2); they must therefore have
formed beneath the surface of a standing body
of water – a palaeolake in the lava tube. The
horizontal straight line could be the record of
the highest water level for this palaeolake.
While the size of the stromatolitic botryoides
varies randomly across the cave walls (type I
stromatolites), they become smaller (type II stro-
matolites) just beneath of the fossil water level
line. The thin type III stromatolites, which have
A
B
Fig. 12. SEM photomicrographs: (A) diatom accumu-
lations between small mounds on the stromatolitic
surface; and (B) silicified biofilms on the basalt sur-
face.
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level, or variations in light intensity, as pro-
posed by Walter (1977) and Petryshyn & Corsetti
(2011); the present stromatolites formed in a
quiet, relatively closed palaeolake and in com-
plete darkness (Fig. 2A).
The LMZ, IZ and UMZ were formed by distinct
bacterial communities that produced different
morphologies (microlaminated, arborescent,
cerebroidal, etc). The microlaminated zones do
not vary anywhere in the cave, indicating that the
bacterial community was not influenced by the
amount of light. However, the IZ only formed in
deep parts of the palaeolake where there would
have been no light; non-phototropic communities
must therefore have been involved. Aubrecht
et al. (2008) reported a fine-laminated morpho-
logy formed by silicified filamentous microbes,
and a porous peloidal morphology (similar to the
IZ studied) formed by Nostoc-type cyanobacteria.
According to Cangemi et al. (2010), the alterna-
tion of the stromatolitic layers might respond to
temporal or localized changes in environmental
conditions that led to variations in the silica satu-
ration of the palaeolake, inducing more or less
abiotic/biotic silica accumulation.
The microlamination in the stromatolites
(minor growth layers) may have a number of bio-
logical, geochemical, physical and sedimentologi-
cal explanations, for example, alternating growth
of the component organisms, periodic differences
in the dominant bacteria, and periodic minerali-
zation of the dominant bacteria, etc. (Monty,
1976). The microlamination in the LMZ and UMZ
represents ancient silicified microbial mats, and
would have required early lithification; without
it, it is unlikely that a finely laminated micro-
structure could have been preserved (Reid et al.,
2000; Berelson et al., 2011; among others). Reid
et al. (2000) indicate that the recrystallization
and/or rapid degradation of bacterial sheaths is
not the only mechanism of lithification; the
decomposition of an amorphous matrix of
bacterial exopolymers can contribute towards it.
Berelson et al. (2011) reported stromatolites that
formed in hot springs to show submerged, finely
laminated bodies with dark laminae composed of
densely packed tubes orientated sub-parallel to
the lamination, along with light laminae of
greater porosity composed of sparsely packed
tubes orientated sub-normally to the lamination.
Mata et al. (2012) interpret this alternation as not
attributable to a phototactic response, but rather
to the alternation of laminae with filament
bundles trapping oxygen-rich gas bubbles. In the
present stromatolites, the interior microstructure
of the laminae in the LMZ and UMZ are indistin-
guishable under the SEM, probably because sub-
aqueous silicification was very intense. Further,
in addition to the replacement process associated
with the microbial mats, intense silica cementa-
tion erased the microstructure.
The source of silica in the Branca Opala cave
is unknown. The sub-aerial opaline stromatolitic
speleothems of the Charles Brewer cave were
formed by waters with silica concentrations of
16 p.p.m. (Aubrecht et al., 2012). The source
of this silica is attributed to the dissolution of
quartz from the sandstones that host the cave. A
positive correlation between cave size and spele-
othem size has been reported, reflecting a rela-
tion between the total volume of SiO2 dissolved
and re-precipitated (Aubrecht et al., 2008). In
the Branca Opala cave, this correlation is absent
because the opaline stromatolites are sub-aquatic
and their distribution homogeneous.
Microbial catalysis can precipitate opal in the
absence of very rich silica solutions, and proba-
bly contributed to the formation of the present
opaline stromatolites. The intensely silicified,
exceptionally well-preserved submerged wood
and leaves observed in the cave indicate very
rich silica solutions. The well-preserved silica-
tufa deposits outside the cave indicate the same.
Chen et al. (2009) argued that rapid precipita-
tion in highly super-saturated silica conditions
best preserves biological structures.
Silica-rich solutions can occur through the
extensive weathering of volcanic rock and sedi-
ments, or they may originate in a local hydro-
thermal source. The basalt minerals in the walls
and ceiling of the cave are not altered by weath-
ering (Bustillo et al., 2010) and clay minerals
rarely appear. While the composition of the
amorphous matrix (major silica and minor iron
oxides/hydroxides) of the fine volcaniclastic
sediments might indicate strong leaching, the
slight alteration of the detrital components does
not support this. The simple leaching of mete-
oric water through volcanic rocks and sediments
cannot, therefore, be the source of silica for the
speleothems in the Branca Opala cave. However,
CO2 accumulation via the decomposition of
abundant organic matter (for example, in peat
bogs) leads to strongly acidic soils; such pHs can
lead to the strong alteration of soil silicates and
volcanic rocks, the release of silica, and the for-
mation of silica-rich groundwaters. Nonetheless,
the formation of such a great quantity of opaline
speleothems and silica-tufa deposits via such a
silica source has never before been described.
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only a UMZ and LMZ and are seen only at the
southern entrance, are interpreted to have
formed at the margin of the palaeolake. McIn-
nish et al. (2002) suggest that stromatolites with
flat laminated mats are typically restricted to
shallow-water environments. The present stro-
matolites become larger, and their microlamina-
tion thicker, from the southern entrance towards
the cave centre; they therefore appear to have
become more complex where the water column
was deeper. Nowadays, there is no lake in the
cave; the current conditions are not the same as
those that must have existed when the silica
stromatolites formed. The dark EH is likely to be
a response to more recent aerial conditions
during which no growth occurred.
The stromatolites developed from a microla-
minated continuous tabular biostroma (Preiss,
1976), growing into a zone with small accumula-
tions of domes and columns, ending with
another, new, tabular biostroma. Discontinuities
between the zones are insignificant; no erosive
surfaces were observed, suggesting continuous
growth with no sub-aerial exposure. These
observations suggest that a relatively closed sys-
tem was maintained with stromatolites forming
while constantly submerged. No mud-crack-like
structures due to desiccation could be found.
The plant remains seen at different heights on
the walls of the cave would have been floating
on the surface of the palaeolake before adhering.
Those plant remains mixed with volcaniclastic
sediments on the floor of the cave may have
accumulated by decantation before being silici-
fied. Both types of plant remains were silicified
under submerged conditions.
Currently, the cave has two entrances (northern
and southern). On the walls of the northern
entrance, the high water mark is clear, suggesting
that this entrance did not exist during the period
of stromatolite formation. The distribution of the
stromatolites coincides with the submerged area
within the cave (Fig. 2A). The northern entrance
opened after the stromatolites had formed
(Fig. 2A and B). The breakage/collapse of this end
of the cave may have been the consequence of
floods, seismic events, or even anthropic activity.
The fine volcaniclastic deposits inside the
stromatolites, and covering their outsides, indi-
cate them to have been, respectively, contempo-
raneous and subsequent to the formation of the
stromatolites. These deposits are very atypical
in other lava tubes on Terceira. Their accumula-
tion in the Branca Opala cave may be a conse-
quence of the northern entrance being closed for
so long; even after its opening, its small size
continued to act as a natural barrier to the depo-
sition of fine volcaniclastic deposits.
Opaline stromatolites were found on some
parts of the ceiling. Their cloud-like forms sug-
gest that these parts of the cave were completely
under water. In carbonate caves, cloud-like
forms represent sub-aqueous carbonate coatings
on larger bedrock projections produced beneath
a body of water (Hill & Forti, 1997). The Lechu-
guilla Cave in the Carlsbad Caverns National
Park (New Mexico) and the Giusti Cave (Italy)
both have cloud-like forms that were produced
beneath a lake (Hill & Forti, 1997).
Filamentous structures were observed in all
parts of all types of stromatolite. While the
shape and size of these filaments are consistent
with a bacterial origin (Jones et al., 2005), no
bacteria could be identified from any of the fully
silicified filament moulds and marks. Filamen-
tous shapes were also found in the pores of
basalt and other deposits in the cave, indicating
that bacteria colonized the entire cave.
Bacteria provide reactive surface ligands that
absorb silica from solution and, consequently,
reduce the activation energy associated with
opal nucleation (Konhauser, 2007). The opal
microspheres precipitated on the filaments
reproduce the morphology of the latter, thicken-
ing their diameter. The silicified filamentous
bacteria form a substantial part of the different
zones of the stromatolites. The opaline micro-
spheres precipitated in the porous spaces
between filaments have the same basic morphol-
ogy as those that precipitated on the original
filaments. Konhauser (2007) indicates that this
occurs because silica precipitation continues
auto-catalytically and abiogenically for some
time after bacterial death. During the experimen-
tal silicification of Calothrix, Benning et al.
(2004) confirmed the process to be initially gov-
erned by an increase in the thickness of the exo-
polymeric polysaccharide sheath. In the present
stromatolites, abiogenic, inorganic silica precipi-
tation occurred in a number of stromatolite
pores. The best defined microspheres have sur-
faces that are less rough than those of the micro-
spheres that cover the filaments (Fig. 10C).
The stromatolites grew perpendicularly to the
walls and ceiling of the cave. Types I and II are
located randomly across the walls to the level
flooded by the palaeolake. Changes in the inter-
nal structure (major growth layers) of the stro-
matolites cannot be explained by variations in
the energy of the water, fluctuations in the water
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level, or variations in light intensity, as pro-
posed by Walter (1977) and Petryshyn & Corsetti
(2011); the present stromatolites formed in a
quiet, relatively closed palaeolake and in com-
plete darkness (Fig. 2A).
The LMZ, IZ and UMZ were formed by distinct
bacterial communities that produced different
morphologies (microlaminated, arborescent,
cerebroidal, etc). The microlaminated zones do
not vary anywhere in the cave, indicating that the
bacterial community was not influenced by the
amount of light. However, the IZ only formed in
deep parts of the palaeolake where there would
have been no light; non-phototropic communities
must therefore have been involved. Aubrecht
et al. (2008) reported a fine-laminated morpho-
logy formed by silicified filamentous microbes,
and a porous peloidal morphology (similar to the
IZ studied) formed by Nostoc-type cyanobacteria.
According to Cangemi et al. (2010), the alterna-
tion of the stromatolitic layers might respond to
temporal or localized changes in environmental
conditions that led to variations in the silica satu-
ration of the palaeolake, inducing more or less
abiotic/biotic silica accumulation.
The microlamination in the stromatolites
(minor growth layers) may have a number of bio-
logical, geochemical, physical and sedimentologi-
cal explanations, for example, alternating growth
of the component organisms, periodic differences
in the dominant bacteria, and periodic minerali-
zation of the dominant bacteria, etc. (Monty,
1976). The microlamination in the LMZ and UMZ
represents ancient silicified microbial mats, and
would have required early lithification; without
it, it is unlikely that a finely laminated micro-
structure could have been preserved (Reid et al.,
2000; Berelson et al., 2011; among others). Reid
et al. (2000) indicate that the recrystallization
and/or rapid degradation of bacterial sheaths is
not the only mechanism of lithification; the
decomposition of an amorphous matrix of
bacterial exopolymers can contribute towards it.
Berelson et al. (2011) reported stromatolites that
formed in hot springs to show submerged, finely
laminated bodies with dark laminae composed of
densely packed tubes orientated sub-parallel to
the lamination, along with light laminae of
greater porosity composed of sparsely packed
tubes orientated sub-normally to the lamination.
Mata et al. (2012) interpret this alternation as not
attributable to a phototactic response, but rather
to the alternation of laminae with filament
bundles trapping oxygen-rich gas bubbles. In the
present stromatolites, the interior microstructure
of the laminae in the LMZ and UMZ are indistin-
guishable under the SEM, probably because sub-
aqueous silicification was very intense. Further,
in addition to the replacement process associated
with the microbial mats, intense silica cementa-
tion erased the microstructure.
The source of silica in the Branca Opala cave
is unknown. The sub-aerial opaline stromatolitic
speleothems of the Charles Brewer cave were
formed by waters with silica concentrations of
16 p.p.m. (Aubrecht et al., 2012). The source
of this silica is attributed to the dissolution of
quartz from the sandstones that host the cave. A
positive correlation between cave size and spele-
othem size has been reported, reflecting a rela-
tion between the total volume of SiO2 dissolved
and re-precipitated (Aubrecht et al., 2008). In
the Branca Opala cave, this correlation is absent
because the opaline stromatolites are sub-aquatic
and their distribution homogeneous.
Microbial catalysis can precipitate opal in the
absence of very rich silica solutions, and proba-
bly contributed to the formation of the present
opaline stromatolites. The intensely silicified,
exceptionally well-preserved submerged wood
and leaves observed in the cave indicate very
rich silica solutions. The well-preserved silica-
tufa deposits outside the cave indicate the same.
Chen et al. (2009) argued that rapid precipita-
tion in highly super-saturated silica conditions
best preserves biological structures.
Silica-rich solutions can occur through the
extensive weathering of volcanic rock and sedi-
ments, or they may originate in a local hydro-
thermal source. The basalt minerals in the walls
and ceiling of the cave are not altered by weath-
ering (Bustillo et al., 2010) and clay minerals
rarely appear. While the composition of the
amorphous matrix (major silica and minor iron
oxides/hydroxides) of the fine volcaniclastic
sediments might indicate strong leaching, the
slight alteration of the detrital components does
not support this. The simple leaching of mete-
oric water through volcanic rocks and sediments
cannot, therefore, be the source of silica for the
speleothems in the Branca Opala cave. However,
CO2 accumulation via the decomposition of
abundant organic matter (for example, in peat
bogs) leads to strongly acidic soils; such pHs can
lead to the strong alteration of soil silicates and
volcanic rocks, the release of silica, and the for-
mation of silica-rich groundwaters. Nonetheless,
the formation of such a great quantity of opaline
speleothems and silica-tufa deposits via such a
silica source has never before been described.
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only a UMZ and LMZ and are seen only at the
southern entrance, are interpreted to have
formed at the margin of the palaeolake. McIn-
nish et al. (2002) suggest that stromatolites with
flat laminated mats are typically restricted to
shallow-water environments. The present stro-
matolites become larger, and their microlamina-
tion thicker, from the southern entrance towards
the cave centre; they therefore appear to have
become more complex where the water column
was deeper. Nowadays, there is no lake in the
cave; the current conditions are not the same as
those that must have existed when the silica
stromatolites formed. The dark EH is likely to be
a response to more recent aerial conditions
during which no growth occurred.
The stromatolites developed from a microla-
minated continuous tabular biostroma (Preiss,
1976), growing into a zone with small accumula-
tions of domes and columns, ending with
another, new, tabular biostroma. Discontinuities
between the zones are insignificant; no erosive
surfaces were observed, suggesting continuous
growth with no sub-aerial exposure. These
observations suggest that a relatively closed sys-
tem was maintained with stromatolites forming
while constantly submerged. No mud-crack-like
structures due to desiccation could be found.
The plant remains seen at different heights on
the walls of the cave would have been floating
on the surface of the palaeolake before adhering.
Those plant remains mixed with volcaniclastic
sediments on the floor of the cave may have
accumulated by decantation before being silici-
fied. Both types of plant remains were silicified
under submerged conditions.
Currently, the cave has two entrances (northern
and southern). On the walls of the northern
entrance, the high water mark is clear, suggesting
that this entrance did not exist during the period
of stromatolite formation. The distribution of the
stromatolites coincides with the submerged area
within the cave (Fig. 2A). The northern entrance
opened after the stromatolites had formed
(Fig. 2A and B). The breakage/collapse of this end
of the cave may have been the consequence of
floods, seismic events, or even anthropic activity.
The fine volcaniclastic deposits inside the
stromatolites, and covering their outsides, indi-
cate them to have been, respectively, contempo-
raneous and subsequent to the formation of the
stromatolites. These deposits are very atypical
in other lava tubes on Terceira. Their accumula-
tion in the Branca Opala cave may be a conse-
quence of the northern entrance being closed for
so long; even after its opening, its small size
continued to act as a natural barrier to the depo-
sition of fine volcaniclastic deposits.
Opaline stromatolites were found on some
parts of the ceiling. Their cloud-like forms sug-
gest that these parts of the cave were completely
under water. In carbonate caves, cloud-like
forms represent sub-aqueous carbonate coatings
on larger bedrock projections produced beneath
a body of water (Hill & Forti, 1997). The Lechu-
guilla Cave in the Carlsbad Caverns National
Park (New Mexico) and the Giusti Cave (Italy)
both have cloud-like forms that were produced
beneath a lake (Hill & Forti, 1997).
Filamentous structures were observed in all
parts of all types of stromatolite. While the
shape and size of these filaments are consistent
with a bacterial origin (Jones et al., 2005), no
bacteria could be identified from any of the fully
silicified filament moulds and marks. Filamen-
tous shapes were also found in the pores of
basalt and other deposits in the cave, indicating
that bacteria colonized the entire cave.
Bacteria provide reactive surface ligands that
absorb silica from solution and, consequently,
reduce the activation energy associated with
opal nucleation (Konhauser, 2007). The opal
microspheres precipitated on the filaments
reproduce the morphology of the latter, thicken-
ing their diameter. The silicified filamentous
bacteria form a substantial part of the different
zones of the stromatolites. The opaline micro-
spheres precipitated in the porous spaces
between filaments have the same basic morphol-
ogy as those that precipitated on the original
filaments. Konhauser (2007) indicates that this
occurs because silica precipitation continues
auto-catalytically and abiogenically for some
time after bacterial death. During the experimen-
tal silicification of Calothrix, Benning et al.
(2004) confirmed the process to be initially gov-
erned by an increase in the thickness of the exo-
polymeric polysaccharide sheath. In the present
stromatolites, abiogenic, inorganic silica precipi-
tation occurred in a number of stromatolite
pores. The best defined microspheres have sur-
faces that are less rough than those of the micro-
spheres that cover the filaments (Fig. 10C).
The stromatolites grew perpendicularly to the
walls and ceiling of the cave. Types I and II are
located randomly across the walls to the level
flooded by the palaeolake. Changes in the inter-
nal structure (major growth layers) of the stro-
matolites cannot be explained by variations in
the energy of the water, fluctuations in the water
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local hydrothermal source in the lava tube or
nearby. However, analysis of the major, minor
and rare earth elements of the opaline stromato-
lites and silica-tufa deposits could not confirm
a hydrothermal origin; all elements, except for
silica, were found in the volcaniclastic grains
included within them.
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Well-preserved siliceous stromatolites, silici-
fied microbes and silicified plant remains are
commonly formed in the presence of hydrother-
mal waters, for example, hot springs, geysers or
hot water lakes. Such effluent solutions are highly
super-saturated with respect to amorphous silica;
examples include hot springs in Iceland (Konha-
user et al., 2001, 2003) and those of Yellowstone
National Park (Walter et al., 1972; Berelson et al.,
2011; Pepe-Ranney et al., 2012), New Zealand
(Jones, 2001; Jones et al., 2001, 2005; Handley
et al., 2005, 2008; Schinteie et al., 2007) and Italy
(Cangemi et al., 2010), among others.
The absence of speleothems of composition
other than silica (for example, of ferrihydrite or
allophane) in the Branca Opala cave, unlike in
other caves of Terceira Island (Daza & Bustillo,
2013), might confirm the lack of any strong
leaching of volcanic rocks or sediments, and
may indirectly indicate a local source of hydro-
thermal water in the lava tube. Lynne (2012)
reported sinter macrotextures over a range of
temperatures. Those formed at low temperature
(<35°C) showed plant material and bacterial
filaments similar to those seen in the studied
speleothems and silica-tufa deposits. The stro-
matolites and silica-tufa are rich in silica, but
poor in the other elements hosted by volcani-
clastic rock. Censi et al. (2013) used REE geo-
chemical analysis to determine whether the
hydrothermal fluids involved in the formation of
siliceous stromatolites interacted with microbial
mats during silica deposition. In the stromato-
lites of the Branca Opala cave, the linear correla-
tion coefficient of Al2O3 and K2O with total
REE reveals that the volcaniclastic grains
hosted the REEs; the composition of these grains
would distort any possible signs of hydrother-
mal water activity. Chemical rocks with bacterial
contributions can be enriched in heavy REE
(Takahashi et al., 2005, 2010), but no such
enrichment was observed in the opaline stroma-
tolites studied, probably because the volcani-
clastic grains included in them distorted the
REE signal. However, the stromatolite Eu anom-
alies were negative (Eu/Eu* 071 to 096), unlike
those of the fine volcaniclastic sediments (Eu/
Eu* 1 to 105), suggesting that this anomaly is
not a legacy inherited from volcaniclastic sedi-
ment minerals, but the result of either bacterial
activity (Censi et al., 2013) or local redox condi-
tions (Calas et al., 2008). The positive Eu signa-
ture for the silica-tufa (Eu/Eu* 142 to 177) may
be due to the REE composition of the volcanic
clasts included in these deposits.
CONCLUSIONS
The silica speleothems (opaline stromatolites
and silicified plant remains with stromatolitic
coatings) of the Branca Opala Cave are formed
only of opal-A; they show no important diage-
netic modifications, facilitating the study of
their genesis. Outside the cave, silica-tufa depo-
sits show silicified plant remains with stromato-
litic coatings of similar composition. The
intense silicification that occurs in both environ-
ments can be explained by rapid silicification
from highly super-saturated water.
These opaline stromatolites are recent, but
currently inactive; a compact exterior husk
marks the end of their growth; they were formed
in submerged conditions in a palaeolake in the
lava tube, below a well-defined and continuous,
fossil high water level. During formation, the
system was relatively closed; certainly, the
northern entrance was not open. Internal growth
patterns showing no important discontinuities
indicate a tranquil formation environment.
The stromatolites extend no further than the
perimeter of the palaeolake. The similar distri-
bution of type I and II stromatolites along the
walls of the cave indicates that the height of the
column of water was more or less similar every-
where. The type III stromatolitic crusts found at
the southern entrance indicate a shallower water
column and the edge of the palaeolake. Some
parts of the lava tube were flooded to the ceil-
ing, as revealed by the cloud-like stromatolitic
forms found there.
Different silicified filamentous bacterial frame-
works were seen in the opaline stromatolites, in
the silicified coating on plant remains, and in the
cement in the pores of the volcanic host rock. Bac-
terial filaments therefore colonized the whole lava
tube, alongwith small ponds outside. Distinct bac-
terial communities laid the major growth layers of
the opaline stromatolites. Changes in bacterial
communities cannot be explained by variations in
the energy of the water, fluctuations in the water
level, nor variations in the light intensity; the dif-
ferent major growth layers were formed in the
same almost closed, dark and stable palaeolake.
The source of silica for the formation of the
stromatolitic speleothems, and for the intense
silicification that preserved plant remains both
inside the cave and in the silica-tufa outside the
cave, cannot be explained by the simple leach-
ing of meteoric water through the volcanic rocks
or sediments. Highly super-saturated silica
waters and rapid silica precipitation suggest a
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local hydrothermal source in the lava tube or
nearby. However, analysis of the major, minor
and rare earth elements of the opaline stromato-
lites and silica-tufa deposits could not confirm
a hydrothermal origin; all elements, except for
silica, were found in the volcaniclastic grains
included within them.
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Well-preserved siliceous stromatolites, silici-
fied microbes and silicified plant remains are
commonly formed in the presence of hydrother-
mal waters, for example, hot springs, geysers or
hot water lakes. Such effluent solutions are highly
super-saturated with respect to amorphous silica;
examples include hot springs in Iceland (Konha-
user et al., 2001, 2003) and those of Yellowstone
National Park (Walter et al., 1972; Berelson et al.,
2011; Pepe-Ranney et al., 2012), New Zealand
(Jones, 2001; Jones et al., 2001, 2005; Handley
et al., 2005, 2008; Schinteie et al., 2007) and Italy
(Cangemi et al., 2010), among others.
The absence of speleothems of composition
other than silica (for example, of ferrihydrite or
allophane) in the Branca Opala cave, unlike in
other caves of Terceira Island (Daza & Bustillo,
2013), might confirm the lack of any strong
leaching of volcanic rocks or sediments, and
may indirectly indicate a local source of hydro-
thermal water in the lava tube. Lynne (2012)
reported sinter macrotextures over a range of
temperatures. Those formed at low temperature
(<35°C) showed plant material and bacterial
filaments similar to those seen in the studied
speleothems and silica-tufa deposits. The stro-
matolites and silica-tufa are rich in silica, but
poor in the other elements hosted by volcani-
clastic rock. Censi et al. (2013) used REE geo-
chemical analysis to determine whether the
hydrothermal fluids involved in the formation of
siliceous stromatolites interacted with microbial
mats during silica deposition. In the stromato-
lites of the Branca Opala cave, the linear correla-
tion coefficient of Al2O3 and K2O with total
REE reveals that the volcaniclastic grains
hosted the REEs; the composition of these grains
would distort any possible signs of hydrother-
mal water activity. Chemical rocks with bacterial
contributions can be enriched in heavy REE
(Takahashi et al., 2005, 2010), but no such
enrichment was observed in the opaline stroma-
tolites studied, probably because the volcani-
clastic grains included in them distorted the
REE signal. However, the stromatolite Eu anom-
alies were negative (Eu/Eu* 071 to 096), unlike
those of the fine volcaniclastic sediments (Eu/
Eu* 1 to 105), suggesting that this anomaly is
not a legacy inherited from volcaniclastic sedi-
ment minerals, but the result of either bacterial
activity (Censi et al., 2013) or local redox condi-
tions (Calas et al., 2008). The positive Eu signa-
ture for the silica-tufa (Eu/Eu* 142 to 177) may
be due to the REE composition of the volcanic
clasts included in these deposits.
CONCLUSIONS
The silica speleothems (opaline stromatolites
and silicified plant remains with stromatolitic
coatings) of the Branca Opala Cave are formed
only of opal-A; they show no important diage-
netic modifications, facilitating the study of
their genesis. Outside the cave, silica-tufa depo-
sits show silicified plant remains with stromato-
litic coatings of similar composition. The
intense silicification that occurs in both environ-
ments can be explained by rapid silicification
from highly super-saturated water.
These opaline stromatolites are recent, but
currently inactive; a compact exterior husk
marks the end of their growth; they were formed
in submerged conditions in a palaeolake in the
lava tube, below a well-defined and continuous,
fossil high water level. During formation, the
system was relatively closed; certainly, the
northern entrance was not open. Internal growth
patterns showing no important discontinuities
indicate a tranquil formation environment.
The stromatolites extend no further than the
perimeter of the palaeolake. The similar distri-
bution of type I and II stromatolites along the
walls of the cave indicates that the height of the
column of water was more or less similar every-
where. The type III stromatolitic crusts found at
the southern entrance indicate a shallower water
column and the edge of the palaeolake. Some
parts of the lava tube were flooded to the ceil-
ing, as revealed by the cloud-like stromatolitic
forms found there.
Different silicified filamentous bacterial frame-
works were seen in the opaline stromatolites, in
the silicified coating on plant remains, and in the
cement in the pores of the volcanic host rock. Bac-
terial filaments therefore colonized the whole lava
tube, alongwith small ponds outside. Distinct bac-
terial communities laid the major growth layers of
the opaline stromatolites. Changes in bacterial
communities cannot be explained by variations in
the energy of the water, fluctuations in the water
level, nor variations in the light intensity; the dif-
ferent major growth layers were formed in the
same almost closed, dark and stable palaeolake.
The source of silica for the formation of the
stromatolitic speleothems, and for the intense
silicification that preserved plant remains both
inside the cave and in the silica-tufa outside the
cave, cannot be explained by the simple leach-
ing of meteoric water through the volcanic rocks
or sediments. Highly super-saturated silica
waters and rapid silica precipitation suggest a
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Los estromatolitos opalinos están formados por dos capas microlaminadas (superior 
e inferior) separadas por una capa porosa compuestas únicamente por ópalo-A. Las zonas 
microlaminadas se componen por una alternancia de láminas blancas y pardas. En este 
capítulo analizamos una microlámina blanca y otra parda de la parte microlaminada exterior 
de un estromatolito tipo I (escogido este tipo por ser el más frecuente en la cueva), con el 
objetivo de establecer si hay o no diferencias entre las cantidades de agua y de aluminio que 
encierra cada tipo de microlámina, y si esto tiene relación con el color que presentan. Se ha 
realizado este estudio mediante Microscopia electrónica de Barrido (MEB) con longitud de 
onda (WDS).
El agua total del ópalo, suma de los grupos silanol (OH-) y el agua molecular (H2O mol), 
presenta dificultades analíticas para calcular su cantidad y distribución, debido a que 
contiene diferentes cantidades de ambos grupos (Graetsch ,1994), esto ha impedido la plena 
comprensión de los procesos involucrados en la diagenesis de esta fase mineral (Day & Jones 
2008).
6.2.2.3 Contenido en agua del ópalo en los estromatolitos opalinos
Dentro de un sedimento formado por 
ópalo, los grupos silanol y el agua molecular 
pueden encontrarse en dos posiciones cada 
uno (Fig. 6.1), el grupo silanol de tipo A se 
encuentra en defectos estructurales en la 
matriz de sílice, en cambio el de tipo B se 
localiza en superficies de sílice unido a 
fuertes enlaces de hidrógeno. Por otro lado, 
el agua molecular tipo A está aIslada de la 
matriz de SiO2 y no participa en el enlace de 
hidrógeno, mientras que el agua molecular 
tipo B es un agua adsorbida que reside en 
huecos con fuertes enlaces de hidrógeno (Fig. 
6.2; Flörke et al. 1991; Graestch, 1994).
Las transformaciones diagenéticas 
sufridas por las fases opalinas por efecto del 
tiempo (envejecimiento) implican pérdida 
de agua, por lo cual es interesante conocer 
el contenido total de agua y la identificación 
de las diferentes formas de agua que están 
presentes.
Fig. 6.1: Esquema con las diferentes formas del 
agua en la estructura molecular del ópalo-A: grupos 
silanol (OH-) y agua molecular (H2O mol), las líneas 
discontinuas indican enlaces de hidrógeno. Basado 
en Graetsch (1994) y modificado de Day & Jones 
(2008).
Para calcular la cantidad de agua retenida en la estructura del ópalo-A en la lámina blanca
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o parda, se siguió el procedimiento establecido por Day & Jones (2008), detallado en el 
capítulo 3.3.5 de la metodología.
Se calcula el exceso de oxígeno a partir de los análisis de Si y O - respecto al patrón de SiO2, 
la media de puntos válidos y la desviación estándar entre ellos. 
Para considerar que datos eran válidos y cuáles no (Tabla 2 y 3) se ha seguido como criterio, 
que la relación estequiométrica teórica entre el Silíceo y el Oxígeno en el SiO2 es Si:O2 = 
0.87. Se asume que por encima de este valor, el resultado no es válido, ya la fase mineral de 
ópalo-A siempre esta hidratada y contiene H2O en su estructura molecular.
Por lo tanto se escogen todos los valores inferiores o iguales a 0.87 de la lámina blanca 
(Tabla 4) y de la parda (Tabla 5).
El conjunto de datos obtenidos reflejan una proporción parecida en el contenido en peso 
de agua en la lámina blanca y parda (5.79±2.6 y 5.18±3.3 respectivamente).
Por otra parte, los datos obtenidos muestran que las dos láminas (blanca y parda) contienen 
una elevada proporción de aluminio (Tablas 6 y 7). La relación atómica Si/Al en la lámina blanca 
es de 100.36±33.12 (Tabla 6) y en la lámina parda es de 77.98±22.48 (Tabla 7), indicando que 
hay más cantidad de aluminio en la lámina parda que en la blanca.
Según los análisis de realizados por Day & Jones (2008), el contenido en agua del ópalo-A 
en geiseres de Nueva Zelanda varia de 12.1 a 2.1 % en peso. Los ópalos de los estromatolitos 
de Branca Opala varían entre 12.08 y 0.2 % en peso (Tabla 2 y 3), indicando que los valores 
más altos son similares a los datos de Day & Jones (2008) encontrados en aguas calientes.
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La cueva de Branca Opala presenta 3 tipos principales de depósitos silíceos: estromatolitos 
opalinos, restos vegetales silicificados con recubrimientos estromatolíticos y sedimentos 
volcanoclásticos; además también se observan otros depósitos cercanos localizados en 
el exterior, como son las tobas silíceas, formadas por restos vegetales silicificados y los 
recubrimientos estromatolíticos opalinos, muy similares a los de los espeleotemas. Tanto los 
estromatolitos como los restos vegetales silicificados están formados únicamente por ópalo-A 
y no muestran signos importantes de cambios diagenéticos, facilitando la observación de las 
texturas y estructuras más primarias, y permitiendo el estudio detallado de su génesis.
Todos los estromatolitos opalinos se encuentran por debajo de un nivel fósil de agua muy 
bien definido y continuo, indicando unas condiciones de formación subacuáticas, dentro de 
un paleolago. Se sugiere un sistema relativamente cerrado y tranquilo durante el crecimiento 
estromatolítico ya que la entrada norte no existía y los patrones internos de los estromatolitos 
no muestran discontinuidades. Actualmente, los estromatolitos opalinos se encuentran en 
condiciones subaéreas y tapizados por un recubrimiento exterior duro, lo que sugiere una 
parada en su crecimiento.
Los estromatolitos marcan los límites del paleolago. A partir de la homogénea distribución 
de los estromatolitos definidos como tipo I y II, se sugiere una altura de la columna de 
agua del paleolago más o menos igual a lo largo de gran parte de la cueva. En cambio, los 
estromatolitos definidos como tipo III (costras estromatolíticas) solo se encuentran en la 
entrada sur, indicando aguas menos profundas. Por otra parte, los estromatolitos en forma de 
nube “clouds” que recubren parte del techo,  indican que estas zonas de la cueva estuvieron 
totalmente inundadas.
Se observaron diferentes estructuras filamentosas (bacterias) dentro de los estromatolitos 
subacuáticos, en los recubrimientos estromatolíticos de los restos vegetales silicificados 
dentro y fuera de la cueva, y en el cemento de los poros de la roca volcánica. Esto apunta a una 
colonización bacteriana intensa a lo largo de la cueva y en pequeños charcos exteriores donde 
se encuentran las tobas silíceas. Los estromatolitos opalinos subacuáticos están formados por 
diferentes capas de crecimiento, observándose en cada una de ellas distintas comunidades 
bacterianas. Estas capas principales se formaron cuando el sistema era relativamente cerrado, 
oscuro y en un paleolago estable, por lo tanto, los cambios de estas comunidades bacterianas 
no pueden explicarse por variaciones de la energía del agua, o por fluctuaciones del nivel del 
agua, y/o por variaciones de la intensidad de la luz.
El estudio del contenido de agua del ópalo que forma las microlaminaciones en los 
estromatolitos ha determinado que la microlámina parda tiene una proporción parecida de 




donde la microlámina parda es más rica en aluminio que la blanca. Esto muestra una relación 
lógica entre el color, y la concentración de impurezas en las láminas.
La fuente de la sílice que causó la formación de los estromatolitos opalinos subacuáticos 
y provocó la intensa silicificación observada en la cueva y en sus proximidades, fosilizando 
los restos vegetales sumergidos en la cueva y constituyendo las tobas silíceas del exterior, no 
puede explicarse por una simple lixiviación de aguas meteóricas de las rocas volcánicas, suelos 
y depósitos volcanoclásticos. El conjunto de rocas silíceas encontradas, sugiere una fuente de 
sílice con influencia hidrotermal local en el tubo de Branca Opala y en sus alrededores, que 
daría una alta supersaturacíon de sílice en las aguas y una rápida precipitación de sílice. No 
obstante, este origen hidrotermal planteado, no pudo confirmarse en el estudio geoquímico 
de elementos mayores, menores y tierras raras, ya que todos los elementos susceptibles de 
señalar este origen, no se encontraron asociados a las fases opalinas.
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Galería Fotográfica
Itinerario de Sur a Norte del tubo lávico de Branca Opala. Fotógrafo: Roberto F. García. Modelos: 
Carolina Ruiz y Raquel Daza (espeleofoto.com)
Topografía de la cueva Branca Opala. 
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Foto 1. Entrada Sur del tubo lávico
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Foto 2. Entrada Sur, costras estromatolíticas recubriendo el suelo. 
Foto 3. Detalle de una ventana al exterior (Skylight) 
cerca de la entrada Sur.
Foto 4. Detalle del túnel con estromatolitos 
opalinos botroidales por debajo de la marca fósil 
de agua.
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Foto 8. Sala 1, la más grande de la cueva, con unas dimensiones de  5m de alto y 10  m de 
ancho.
Foto 6.  Detalle de un tronco silicificado 
incorporado en el túnel lávico.
Foto 5. Techo del tunel recubierto de espeloetemas estromatolíticos opalinos tipo “coulds“.
Foto 7. Detalle de la entrada a la Sala 1. Pared 
recubierta de estromatolitos botroidales.
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Foto 12. Entrada Norte del tubo lávico de Branca Opala.
Foto 11. Túnel N-S pasada la Sala 1. Acumulacion de sedimentos vulcanoclásticos finos (> 0,5 m 
de profundidad), con grietas de desecacion. 
Foto 9. Restos silicificados (troncos y pequeñas 
ramas) en el suelo de la Sala 1.
Foto 10. Paredes de la Sala 1 recubiertas 






6.2.3 Algar do Carvão
Estalactitas y coladas opalinas de grandes dimensiones 
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Fig. 6.2: Sima de Algar do Carvão. (a) Apertura de la chimenea, corresponde a la entrada natural de la cueva 
y presenta unas dimensiones de 17x27 m. (b) Visión general de la chimenea volcánica de 45 m de la cueva. 
(c) Lago localizado al fondo de la cavidad.
Forti (2005), destaca que los espeleotemas de sílice encontrados en la cueva de Algar 
do Carvão se diferencian de los citados en la bibliografía, por presentar un gran volumen y 
espesor. Su localización en una Isla con vulcanismo activo reciente (França et al. 2003), plantea 
la hipótesis de una posible influencia hidrotermal (Daza & Bustillo, 2014) en la formación de 
estos espeleotemas. En este capítulo se describen las características principales de la sima y 
se estudian los espeleotemas definiendo los diferentes tipos petrológicos y su génesis.
6.2.3.1 Introducción
La cueva de Algar do Carvão se compone de dos partes: 1) la primera corresponde a la 
parte más antigua de la cueva. Está relacionada con una actividad volcánica de naturaleza 
silícea, y formada por lavas traquíticas (SiO2 - 66%) de 3.200 años de edad; y 2) la parte más 
reciente, la cual, corresponde a una chimenea de un cono volcánico basáltico que estuvo 
activo aproximadamente hace unos 2.000 años (Forjaz et al. 2004; Nunes et al. 2004), y que 
se denomina el cono de escorias Algar do Carvão.
6.2.3.2 Características generales 




Este cono produjo una extensa colada lávica, que inundó la caldera de Guilherme Moniz, 
y se movió hasta la costa sur, y hacia el NE. La apertura de la chimenea corresponde a la boca 
de la sima, presenta unas dimensiones de 17x27 m (Fig. 6.2b), y prosigue con un conducto 
vertical de 45 m de desnivel (Fig. 6.2b), correspondiendo a la chimenea volcánica (Fig. 6.2b); a 
continuación, se desarrolla una rampa, formada por depósitos de gravedad con otro desnivel 
en vertical de 80 m. En total, hay una caída en vertical de 125 m que desemboca en un lago 
(Fig. 6.2c), que en los meses de lluvia puede alcanzar entre 15-20 m de profundidad, y en los 
meses de verano, puede llevar a secarse (Carvalho et al. 2004). La extensión total horizontal 
de la cueva es de unos 90m, incluyendo dos salas abovedadas localizadas por encima del 
lago.
6.2.3.3 Tipos de espeleotemas
10 cm
2 cm 1 cm
Fig. 6.3: Espeleotemas de la cueva de Algar do Carvão. (a) Estalactitas blancas y ocres que surgen a través 
de grietas del techo de la cueva, y detalle de una de ellas. (b) Estalactitas blancas en forma de campana. 
(c) Estalagmita con numerosos gours conocida como la estalagmita de “huevo frito”. (d) Recubrimiento 
(flowstone) de pared de color blanco. Detalle de la superficie.
 a  b
 c
 d
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En esta sima se observan tres tipos diferentes de espeleotemas de gran volumen: a) 
estalactitas (Fig. 6.3a y b) en el techo, que presentan hasta 1 m de longitud y 40-50 cm 
de diámetro. En este grupo también se incluye una variedad de estalactitas en forma de 
campanas y/o cortinas (Fig. 6.3b), de más 1 m de longitud y más de 50 cm de diámetro; b) 
estalagmitas de <1 m de diámetro y 50 cm de altura; este grupo incluye un tipo especial de 
estalagmitas conocidas en el lenguaje espeleológico como “estalagmitas de huevo frito”(Fig. 
6.3c); y c) coladas y finos revestimientos de paredes, también conocidos como flowstones, con 
pequeños gours (Fig. 6.3d).
Las estalactitas y estalagmitas se forman por un goteo casi continuo de aguas de infiltración 
que pasan a través de fracturas de la roca volcánica. Los recubrimientos se forman por aguas 
de escorrentía que salen por las grietas y bañan las paredes de la cueva.
Todos los espeleotemas están formados por una intercalación de láminas paralelas de 
1-3mm de espesor, de distintas tonalidades de blancos y diferentes grados de transparencia, 
algunas de ellas son de color blanco mate y otras transparentes (Fig. 6.4a y b), y pueden 
presentar pequeños gours colmatados que presentan el mismo tipo de laminación (Fig. 6.4c).
 a  b  c
Fig. 6.4: Estructura laminada de los espeleotemas silíceos de Algar do Carvão. (a) Colada formada por 
laminaciones. (b) Detalle de las laminaciones (1-3 mm de espesor) con distintas tonalidades de blancos. 
(c) Corte de un gour de estalagmita que presenta laminación paralela en su interior y ondulada en la parte 
concava.
1 cm20 cm
Los espeleotemas estudiados están formados por ópalo-A en un 95-100%, pudiendo incluir 
<5% de minerales accesorios como feldespatos, piroxenos y micas. El ópalo A (SiO2·nH2O) se 
caracteriza por presentar una banda prominente entre 15-30° 2θ, con un máximo centrado 
alrededor de 22° 2θ (~4 Å) (Jones & Segnit, 1971), y una anchura total a mitad de la altura 
(FWHM) que varía entre 6 y 7° 2θ, con una media de 6,77° 2θ (Fig. 6.5), lo que determina un 
ópalo-A desordenado (Herdianita et al. 2000). Dentro de esta banda no se definen otros picos, 
que puedan ser atribuidas a ópalo-C, ópalo-CT o cuarzo.
6.2.3.4 Mineralogía por Difracción de Rayos X (DRX)
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Fig. 6.5: Difractograma de Rayos X donde se observa el gráfico correspondiente al ópalo-A, caracterizado 
por una banda prominente entre 15-30° 2θ con un máximo centrado alrededor de 22° 2θ  (~4 Å) y una 
anchura total a mitad de la altura (FWHM) entre 6 y 7° 2θ.
banda entre 15-30° 2θ
El contenido en agua del ópalo-A de las microlaminaciones blancas y transparentes fue 
obtenido con la misma metodología que en la cueva de Branca Opala. Se han descartado la 
mayoría de los análisis obtenidos por que las relaciones Si/O2 superaban el 0.87 teórico en 
la mayoría de los puntos analizados. Según los análisis realizados, el contenido en agua del 
ópalo-A en estas microlaminaciones varia de 10.1 a 0.3% en peso de agua (Tabla 8 y 9). Los 
datos fiables indican que las microlaminaciones blancas contienen un 3.905±3.20% en peso 
de agua (Tabla 8), y  por otro lado, las láminas transparentes un 4.41±3.13% en peso de agua 
(Tabla 9), mostrando, por lo tanto, un mayor contenido en peso de agua las microlaminaciones 
transparentes que las microlaminaciones blancas.
6.2.3.5 Contenido en agua del ópalo de los espeleotemas silíceos
El estudio petrográfico, realizado en las estalactitas y recubrimientos de la sima de 
Algar do Carvão, revela una estructura interna definida por finas laminaciones milimétricas 
y submilimétricas (50-700 µm), alternándose los colores blancos y transparentes con los 
pardos. La laminaciones se disponen de forma paralela (Fig. 6.6a), excepto cuando se forman 
gours, donde las laminaciones se ondulan (Fig. 6.6b).
Mediante MEB se observa que los espeleotemas estudiados están formados por microesferas 
de ópalo-A (0.3-0.5 µm de diámetro) dispuestas en microlaminas, con aspecto liso o grumoso, 
de unos 5-10 µm de espesor (Fig. 6.7a y b). En ocasiones, las microlaminaciones se adaptan 
al relieve de la roca volcánica y presentan ondulaciones, igual que en los gours (Fig. 6.7b). 
Las microlaminaciones más grumosas suelen ser también más porosas y contienen marcas 
y moldes de filamentos bacterianos (Fig. 6.7c), siendo más escasos o inexistentes en las 
microlaminaciones de aspecto liso (Fig. 6.7d).
6.2.3.6 Estructura a microescala y observaciones en MEB


































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Fig. 6.6: Imágenes de láminas delgadas de los espeleotemas opalinos. (a) Laminaciones paralelas (50-700 
µm) blancas y pardas de una estalactita opalina, y (b) Laminación ondulada en la formación de un gour 
de una estalagmita.
 a  b
1 mm 1 mm
Fig. 6.7: Imágenes MEB de los espeleotemas silíceos de Algar do Carvão. (a) Intercalación de 
microlaminaciones (5-10 µm) con aspecto liso y grumoso, en disposición paralela. (b) Ondulación de las 
microlaminaciones en un microgour. (c) Microlaminación grumosa donde se observa huecos esféricos 
(flechas) correspondientes  a secciones transversales de filamentos bacterianos y además secciones de 
diatomeas. (d) Detalle de una microlámina de aspecto liso con escasas evidencias de actividad microbiana.
 a  b
 c  d
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La presencia de ópalo es habitual en los tubos de lava (Hill y Forti, 1997), sin embargo, 
es menos frecuente que aparezca en gran cantidad. En la sima de Algar do Carvão, los 
espeleotemas de sílice son los más grandes descritos hasta el momento y están compuestos 
únicamente por ópalo-A. El hecho de que se encuentre sólo esta fase mineral, siendo la 
más amorfa de la sílice, sugiere que los espeleotemas no han sufrido casi diagénesis por 
envejecimiento (Lynne et al. 2008), por lo que se consideran relativamente recientes.
Las estalactitas y estalagmitas estudiadas presentan ocasionalmente estructuras 
filamentosas, que por su forma y tamaño son interpretadas como moldes y marcas de bacterias 
filamentosas. La existencia de filamentos en espeleotemas formados por ópalo-A, ha sido 
mencionada en algunas ocasiones en cuevas (Willems et al. 2002, Aubrecht et al. 2008, 2012; 
Miller et al. 2014). 
Los valores del contenido de agua del ópalo-A en las microlaminaciones de los espeleotemas 
silíceos de Algar do Carvão oscilan de 10.1 a 0.3% en peso. Day & Jones (2008) encuentran 
en sus depósitos silíceos de geiseres de Nueva Zelanda, valores que varían de 12.1 a 2.1% 
en peso, donde los valores altos  indican la formación de estos depósitos en aguas calientes.
La gran abundancia de sílice que se observa en la cueva no puede explicarse por una 
simple lixiviación de las rocas volcánicas adyacentes, así que sugiere una fuente de sílice con 
influencia hidrotermal (Daza, et al. 2014). 
El proceso de ebullición que sucede en la parte superior de los sistemas geotérmicos se 
acompaña de la transferencia de gases ácidos (CO2 y H2S) al vapor resultante (Fig. 6.8 y 6.8a). 
Este vapor, puede penetrar de la superficie como actividad fumarólica, o bien, condensarse 
en las aguas subterráneas poco profundas, acidificándolas (Fig. 6.8a y b). Estas aguas 
superficiales ácidas, disolverían los minerales de los suelos y/o rocas volcánicas, provocando 
un fuerte enriquecimiento en sílice en ellas (Fig. 6.8b y c). Si aceptamos esta hipótesis en el 
caso de la sima de Algar do Carvão, el flujo de agua, cargada en sílice, pasaría a través de las 
fracturas que hay en la roca adjacente a la cueva. Al salir a la cavidad, sufriría un cambio en 
las condiciones red-ox, y en el pH, que daría lugar a la precipitación general de la sílice (Fig 
6.8 y 6.8c). Localmente las bacterias existentes en el medio serian englobadas en las fases 
opalinas precipitadas.
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Galería Fotográfica
Itinerario desde la entrada hasta los -125 m de desnivel de la Sima Algar do Carvão. Fotógrafo: 
Roberto F. García. Modelos: Carolina Ruiz y Raquel Daza (espeleofoto.com)
Topografía de la sima Algar do Carvão.
Foto 1. Entrada natural a la sima. Chimenea volcánica de - 45 m.
Cuevas volcánicas estudiadas
Foto 2. Vastos recubrimientos de ópalo-A en las paredes de la sima formados por aguas de 
infiltración que corren por las paredes a partir de fracturas. 
Foto 5. Grandes coladas opalinas que tapizan parte de la rampa de caos de bloques, al principio 
del segundo desnivel de -80m.
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Foto 3. Colada opalina que recubre un caos de 
bloques.
Foto 4. Estalactita en forma de campana al final de 
la colada opalina de la foto 3.
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Foto 6. Techo de la cúpula del lago lleno de 
estalactitas en forma de campana.
Foto 7. Detalle de una estalagmita tipo “huevo 
frito“.
Composición fotos 8, 9 y 10. (8) Izquierda. 
Voluminosas estalactitas, estalagmitas y 
recubrimientos de pared. (9) Derecha superior: 
detalle de una estalacmita con gours. (10) Derecha 
infeior: detalle de pequeñas perlas de ópalo, 




Foto 11. Lago situado en el fondo de la sima Algar do Carvão.
Foto 12. Salida y entrada de la sima turística de Algar do Carvão.
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En general, los espeleotemas de sílice estudiados  en las cuevas Algar do Carvão y Branca 
Opala, se diferencian de los citados en la bibliografía, por presentar un gran volumen, espesor. 
El planteamiento de la hipótesis de una posible influencia hidrotermal en su formación 
(Daza & Bustillo, 2014a; Daza et al. 2014), como ya se explicó anteriormente, es debido a su 
localización en una isla con vulcanismo activo reciente (França et al. 2003). 
En la sima de Algar do Carvão, constituida a partir de una chimenea volcánica antigua y 
parte de una cámara magmática (Borges et al. 1992), los espeleotemas de sílice descritos en 
los capítulos anteriores (estalactitas, estalagmitas, coladas y recubrimientos), se formaron por 
un goteo casi continuo de aguas meteóricas de infiltración que pasan a través de fracturas 
de las rocas volcánicas que constituyen la cavidad. En cambio, el tubo de lava de Branca 
Opala, presenta un tipo de espeleotemas muy diferentes (estromatolitos opalinos) formados 
en condiciones subacuáticas (Daza & Bustillo, 2014a).
El objetivo de este estudio sobre la composición isotópica en ∂18OSMOW y ∂DSMOW de 
los espeleotemas silíceos de ambas cuevas, es conocer y determinar sus características 
geoquímicas y el grado de influencia hidrotermal en su formación.
6.2.4 Análisis comparativo entre la composición isotópica de los 
espeleotemas de sílice en la sima de Algar do Carvão y Branca 
Opala.
6.2.4.1 Introducción
6.2.4.2 Composición isotópica (∂18O y ∂D) de espeleotemas silíceos en 
las cuevas volcánicas de Algar do Carvão y Branca Opala (Isla Terceira, 
Azores, Portugal) / Isotopic composition (∂18O y ∂D) of silica speleothems 
of the Algar do Carvão and Branca Opala volcanic caves (Terceira Island, 
Azores, Portugal)
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RESUMEN
Las cuevas de Algar do Carvão (una sima volcánica de génesis compleja) y Branca Opala (un tubo volcánico) 
se diferencian de otras cuevas de la isla de Terceira por tener espeleotemas formados sólo por ópalo. Esta com-
posición, y el hecho de ser cuevas volcánicas, hacen pensar que el origen de la sílice pueda estar ligado a la 
actividad hidrotermal. El objetivo de este estudio es determinar la composición isotópica en d18OSMOW, y en dDSMOW 
de los espeleotemas de sílice, para determinar su impronta geoquímica y las condiciones de formación.
Las muestras estudiadas de la sima de Algar do Carvão son estalactitas y revestimientos de paredes, que se 
han formado en ambiente subaéreo, mientras que, las estudiadas en el tubo volcánico de Branca Opala, han sido 
definidas como estromatolitos silíceos subacuáticos.
Los datos de d D de los espeleotemas de ambas cuevas son relativamente parecidos (−102,0 ± 10,5‰ en 
Branca Opala y −103,7 ± 11,1‰ en Algar do Carvão) y se puede asumir que los fluidos involucrados en su forma-
ción puedan ser similares. Por otra parte, los datos del d18OSMOW revelan que los espeleotemas de Algar do Carvão 
presentan valores relativamente más altos (d18OSMOW 39,4 ± 0,3‰) que los estromatolitos opalinos de Branca 
Opala (d18OSMOW 35,2 ± 0,8‰). La diagénesis que sufre el ópalo A puede explicar, en parte, las diferencias obser-
vadas, pero, otros factores genéticos también están influyendo, como pueda ser el hecho de que las estalactitas 
de Algar do Carvão se formaran en condiciones subaéreas, con la influencia de la evaporación, mientras que los 
espeleotemas de Branca Opala fueran subacuáticos, o bien, que las aguas de precipitación de los espeleotemas 
de Branca Opala fueran hasta 10,7 °C más calientes que las de Algar do Carvão.
Palabras Clave: espeleotemas; ópalo-A; isótopos; tubo de lava
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Introducción
Los espeleotemas de sílice aunque son poco 
abundantes y de escaso espesor, se han observado 
en cuevas de todo el mundo (ver referencias en Hill 
& Forti, 1997). Aparecen principalmente, en cuevas 
constituidas por rocas silíceas, tales como, rocas 
volcánicas (Webb & Finlayson, 1987; Forti, 2005; 
Bustillo et al. 2010; Daza et al. 2012; Miller et al. 
2014), granitos (Webb & Finlayson, 1987; Willems 
et al. 2002; Vidal & Vaqueiro, 2007; Cioccale et al. 
2008; Vidal et al. 2010), cuarcitas y areniscas (Wray, 
1999, 2011; Aubrecht et al. 2008, 2012). Casi todos 
los espeleotemas de sílice se forman en ambientes 
templados y húmedos, donde se favorece la alte­
ración de los silicatos de las rocas, y se producen 
las soluciones ricas en sílice que acaban formado 
pe queños y delgados espeleotemas, en forma de re­
cubrimientos botroidales, estalactitas, estalagmitas o 
flowstones (Hill & Forti, 1997; Forti, 2005).
En las islas Azores, estalactitas, estalagmitas, 
flowstones y vermiculaciones silíceas se pueden 
ob servar en tubos de lava y en simas formadas a 
partir de chimeneas volcánicas (Forti 2001, 2005). 
Los espeleotemas de sílice de algunas de las cuevas 
encon tradas en Terceira (Algar do Carvão y Branca 
Opala) se diferencian, en general, de los referidos 
en la bibliografía, por presentar un gran volumen y 
espesor. Su emplazamiento, en una isla con vulca­
nismo activo reciente (França et al. 2003), plantea 
la hipótesis de una posible influencia hidrotermal 
(Daza & Bustillo, 2014) en la formación de estos 
espeleotemas. El objetivo de este estudio es cono­
cer la composición isotópica en δ18OSMOW y δDSMOW 
de los espeleotemas silíceos de las cuevas de Branca 
Opala y Algar do Carvão, para determinar su impronta 
geoquímica y las condiciones de formación.
En la sima de Algar do Carvão, constituida a partir 
de una chimenea volcánica antigua (Borges et al. 
1992), se observan estalactitas, estalagmitas y flows-
tones silíceos de gran magnitud (Forti, 2005), que se 
forman, principalmente, por un goteo casi continuo de 
aguas de infiltración que pasan a través de fracturas. 
La cueva de Branca Opala, en cambio, se localiza en 
una colada lávica basáltica, y no presenta el mismo 
tipo de espeleotemas. En un estudio inicial, realizado 
en la entrada de la cueva de Branca Opala, se defi­
nieron espeleotemas de morfologías botroidales, que 
fueron interpretados como estromatolitos opalinos 
bacterianos (Bustillo et al. 2010) debido a su estructura 
interna, de microlaminaciones com pactas y porosas, y 
a las formas filamentosas que los constituían. Estudios 
posteriores, realizados dentro de la cueva, han clasifi­
cado por tipos los espeleotemas silíceos, determinando 
que los más abun dantes son estromatolitos opalinos 
(Daza et al. 2012; Daza & Bustillo, 2014).
Situación geológica y características de las 
cuevas
La Isla de Terceira forma parte del archipiélago 
de las islas Azores, situado en el norte del Océano 
Atlántico, a unos 1600 km de Europa. Está formado 
por nueve islas de origen volcánico, separadas en 
ABSTRACT
The volcanic caves of Algar do Carvão (a pit with a complex genesis) and of Branca Opala (a lava-tube cave), 
differ from other caves on the island of Terceira by having speleothems composed only by opal. This kind of speleo-
thems, in volcanic caves, suggests that the silica origin can be related to hydrothermal activity. The objective of this 
study is to determine the speleothem isotopic composition in d18OSMOW and dDSMOW to determine their geochemical 
signature and conditions of formation.
The studied samples from Algar do Carvão pit are stalactites and flowstones/gours that have been formed 
in subaerial conditions, while those from the Branca Opala lava tube have been defined as underwater silica 
stromatolites.
dD data of speleothems from both caves are relatively similar (−102.0 ± 10.5‰ in Branca Opala and −103.7 ± 11.1‰ 
in Algar do Carvão) and it can be assumed that the fluids involved in the silica deposition may be similar. Moreover the 
d18OSMOW data show that the Algar do Carvão speleothems have higher values (d18OSMOW 39,4 ± 0,3‰), relatively to 
the Branca Opala stromatolites (d18OSMOW 35,2 ± 0,8‰). The diagenesis that affected the opal A may explain, in part, 
the observed differences. However, other genetic factors are also influencing such as the fact that Algar do Carvão 
stalactites are formed in sub aerial conditions, under the influence of evaporation processes, while Branca Opala spe-
leothems were formed in underwater conditions. However, it is also possible, that the water that originated the Branca 
Opala speleothems was 10,7 °C warmer than the water that formed the Algar do Carvão stalactites.
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tres grupos principales: al oeste, las islas de Flores 
y Corvo; en el grupo central, las islas de Graciosa, 
Terceira, São Jorge, Pico y Faial; y al este, las islas 
de São Miguel y Santa María. El archipiélago se 
extiende por más de 600 km a lo largo de la Falla 
Azores­Gibraltar (Fig. 1A). Las islas se crearon a 
partir de la acumulación de productos volcánicos 
(inicialmente coladas lávicas) en el fondo oceánico, 
debido a la conjunción de tres placas tectónicas 
(França et al. 2003): la placa Americana al NW, la 
placa Euroasiática al NE y la placa africana al Sur 
(Fig. 1A).
La isla de Terceira está compuesta por cuatro siste­
mas volcánicos poligenéticos principales (Volcanes 
de Santa Bárbara, Pico Alto, Serra do Cume­Cinco 
Picos y Guilherme Moniz) y una Zona Basáltica 
Fisural (ZBF) (França et al. 2003; Nunes 2000, 
2004) (Fig. 1B). Estos sistemas se desarrollaron a 
lo largo de una prominente fisura orientada NW­SE, 
que atraviesa la Isla de Terceira, y es parte de la 
expresión del Rift de Terceira (Self & Gunn, 1976), 
estructura considerada por Vogt & Jung (2004) como 
el borde de placas segundo, en un centro expansivo 
híper lento. Las rocas volcánicas de Terceira com­
prenden edades del Pleistoceno tardío y el Holoceno 
(Calvert et al. 2006).
El tubo de lava de Branca Opala se sitúa al NW 
de la isla de Terceira, cerca de Biscoitos, y en la 
Zona Basáltica Fisural (Fig. 1B). Está asociado a los 
flujos basálticos del episodio eruptivo del Sistema de 
Cavernícola Malha ­ Balcões ­ Chamusca, emitidos 
por el cono de escorias de Galiarte, y de edad infe­
rior a 6600 y B.P (Nunes et al. 2014). Estos flujos se 
superponen a las formaciones volcánicas del sistema 
de Pico Alto. El complejo volcánico Pico Alto cuenta 
con un sistema geotérmico de alta entalpia en pro­
fundidad, según datos obtenidos en sondeos de hasta 
1900 m de profundidad. Las temperaturas medi­
das revelaron una zona de convección, alcanzando 
temperaturas de 312 °C (Carvalho et al., 2013). El 
sistema geotérmico se manifiesta en superficie a 
través de un campo fumarólico en la cima de Pico 
Alto, conocido como Furnas do Enxofre, y que está 
asociado a una fractura de dirección ENE­WSW. La 
fase gaseosa de las fumarolas se compone principal­
mente de CO2 (>88%), seguido de H2S, H2, CH4, N2 
y NH3 (Ferreira, 1994). La dirección principal del 
flujo de salida del sistema geotérmico es hacía el N, 
siendo además conocido un manantial termal a nivel 
del mar, con características químicas que revelan un 
proceso de calentamiento por vapor y emisiones de 
CO2 a través de los suelos.
El tubo de lava de Branca Opala, cercano a un 
pequeño riachuelo (Ribeira de Biscoitos), tiene una 
extensión de 99 m, una altura de 0,7–5 m, y una 
anchura de 1,6–10; está ligeramente inclinado hacia 
el norte. Se compone de dos entradas en los extre­
mos del tubo: entrada sur, de 5 m de altura y 10 m 
de anchura, y entrada norte, de <1 m de altura y 
2 m de anchura, existiendo una ventana en el techo, 
que conecta con el exterior, a pocos metros de la 
entrada sur.
La cueva turística de Algar do Carvão, está situada 
en la zona central de la Isla de Terceira, a unos 640 m 
sobre el nivel del mar, en la Zona Basáltica Fisural 
y cerca de la caldera de Guilherme Moniz (Nunes, 
2000) (Fig. 1B). Se trata de una sima compuesta por 
Figura 1.—(A) Localización de las Islas Azores en el marco 
tectónico. (B) Mapa geológico de la Isla de Terceira (Nunes, 
2000). Localización de la sima de Algar do Carvão y el tubo de 
lava de Branca Opala.
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dos partes. La parte más antigua está relacionada con 
una actividad volcánica de naturaleza silícea, y está 
formada por lavas traquíticas (SiO2­66%) con una 
edad de cerca de 3.200 años. La parte más reciente, 
corresponde a una chimenea de un cono volcánico 
basáltico que estuvo activo aproximadamente hace 
unos 2.000 años (Forjaz et al. 2004; Nunes et al. 
2004), y que se denomina el cono de escorias Algar 
do Carvão. Este cono produjo una extensa colada 
lávica, que inundó la caldera de Guilherme Moniz, 
y se movió hasta la costa sur, y hacia el NE. La aper­
tura de la chimenea corresponde a la boca de la sima, 
presenta unas dimensiones de 17 × 27 m, y prosigue 
con un conducto vertical de 45 m de desnivel; a 
continuación, se desarrolla una rampa, formada por 
derrubios (depósito de gravedad), y finalmente se 
encuentra otro desnivel en vertical. En total, hay una 
caída en vertical de 80 m que desemboca en un lago, 
que en los meses de lluvia puede alcanzar 15–20 m 
de profundidad, y en los meses de verano, quedarse 
seco (Carvalho et al. 2004). La extensión total hori­
zontal de la cueva es de unos 90 m, incluyendo dos 
salas abovedadas localizadas por encima del lago.
Metodología
Los espeleotemas de sílice muestreados son estro­
matolitos opalinos del tubo de lava de Branca Opala 
y estalactitas y flowstones de la Cueva turística de 
Algar do Carvão.
El estudio mineralógico se llevó acabo con 
Difracción de Rayos X (DRX), mediante diagra­
mas de polvo total, utilizando un Equipo PHILIPS 
modelo PW1710, equipado con monocromador de 
grafito. El estudio petrológico fue realizado por 
microscopía óptica y electrónica de barrido (SEM). 
En SEM, se trabajó sobre fragmentos de muestras 
metalizadas con oro, con un equipo QUANTA 2000, 
de la casa FEI, realizándose a la vez análisis quími­
cos puntuales por energía dispersiva (EDS), con un 
equipo OXFORD Inca.
La determinación de las relaciones isotópicas de 
18O/16O y D/H fue realizada en el Laboratorio de 
Isótopos estables de la Universidad de Salamanca 
mediante espectrometría de masas de fuente 
gaseosa en modo “dual inlet”, utilizando un espec­
trómetro SIRA­II. Se tomaron muestras puntuales 
con un microtaladro equipado con brocas de dia­
mante, siguiendo pautas que iban desde el exterior 
al interior de las estalactitas, y estromatolitos. Las 
muestras obtenidas fueron atacadas con HCl (para 
eliminar posibles carbonatos), y a continuación con 
H2SiF6 (para eliminar arcillas, feldespatos, etc., si los 
hubiera) durante tres días a temperatura ambiente. 
Sobre la muestra así obtenida, se extrajo el H2 para 
conseguir la relación isotópica D/H, por deshidrata­
ción y reducción de OH− y H2O con U empobrecido, 
en una línea de vacío. La obtención de O2, para la 
determinación de la relación isotópica 18O/16, se 
llevó a cabo mediante Fluorinación Láser. Los datos 
isotópicos del oxígeno corresponden exclusivamente 
al O del silicato, ya que se utilizaron las muestras 
que habían sido previamente deshidratadas durante 
el proceso de extracción del H2 para los análisis D/H.
Resultados
Características generales
Los espeleotemas de sílice considerados en la sima 
de Algar do Carvão (Fig. 2A) son : a) estalactitas 
(Fig. 2B y C), de hasta 1m de longitud y 40–50 cm 
de diámetro, b) estalactitas en forma de campanas 
y/o cortinas (Fig. 2D), de más 1m de longitud y más 
de 50 cm de diámetro, y c) finos revestimientos de 
paredes con gours, también conocidos como flows-
tones (Fig. 2E y F). Estos espeleotemas están forma­
dos por una intercalación de láminas de 1–3 mm de 
espesor, de distintas tonalidades de blancos y dife­
rentes grados de transparencia (algunas son opacas y 
otras translúcidas).
Los espeleotemas de sílice del tubo de lava de 
Branca Opala (Fig. 3A) son estromatolitos opali­
nos. Presentan morfologías botroidales, y colora­
ciones ocres y marrones (Fig. 3B), con alturas de 1 
a 12 cm, y con diámetros de domo de 3 a 15 cm. En 
sección presentan tres zonas: dos de ellas laminadas 
(en la base y parte superior de los estromatolitos), 
y una arborescente intermedia (Fig. 3C). Los estro­
matolitos se encuentran siempre por debajo de una 
línea horizontal marcada en las paredes a lo largo de 
toda la cueva, y que corresponde a un nivel fósil de 
agua estable (Daza et al., 2014) (Fig. 3D) (lago que 
inundaba parcialmente la cueva). Esto indica que los 
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tres grupos principales: al oeste, las islas de Flores 
y Corvo; en el grupo central, las islas de Graciosa, 
Terceira, São Jorge, Pico y Faial; y al este, las islas 
de São Miguel y Santa María. El archipiélago se 
extiende por más de 600 km a lo largo de la Falla 
Azores­Gibraltar (Fig. 1A). Las islas se crearon a 
partir de la acumulación de productos volcánicos 
(inicialmente coladas lávicas) en el fondo oceánico, 
debido a la conjunción de tres placas tectónicas 
(França et al. 2003): la placa Americana al NW, la 
placa Euroasiática al NE y la placa africana al Sur 
(Fig. 1A).
La isla de Terceira está compuesta por cuatro siste­
mas volcánicos poligenéticos principales (Volcanes 
de Santa Bárbara, Pico Alto, Serra do Cume­Cinco 
Picos y Guilherme Moniz) y una Zona Basáltica 
Fisural (ZBF) (França et al. 2003; Nunes 2000, 
2004) (Fig. 1B). Estos sistemas se desarrollaron a 
lo largo de una prominente fisura orientada NW­SE, 
que atraviesa la Isla de Terceira, y es parte de la 
expresión del Rift de Terceira (Self & Gunn, 1976), 
estructura considerada por Vogt & Jung (2004) como 
el borde de placas segundo, en un centro expansivo 
híper lento. Las rocas volcánicas de Terceira com­
prenden edades del Pleistoceno tardío y el Holoceno 
(Calvert et al. 2006).
El tubo de lava de Branca Opala se sitúa al NW 
de la isla de Terceira, cerca de Biscoitos, y en la 
Zona Basáltica Fisural (Fig. 1B). Está asociado a los 
flujos basálticos del episodio eruptivo del Sistema de 
Cavernícola Malha ­ Balcões ­ Chamusca, emitidos 
por el cono de escorias de Galiarte, y de edad infe­
rior a 6600 y B.P (Nunes et al. 2014). Estos flujos se 
superponen a las formaciones volcánicas del sistema 
de Pico Alto. El complejo volcánico Pico Alto cuenta 
con un sistema geotérmico de alta entalpia en pro­
fundidad, según datos obtenidos en sondeos de hasta 
1900 m de profundidad. Las temperaturas medi­
das revelaron una zona de convección, alcanzando 
temperaturas de 312 °C (Carvalho et al., 2013). El 
sistema geotérmico se manifiesta en superficie a 
través de un campo fumarólico en la cima de Pico 
Alto, conocido como Furnas do Enxofre, y que está 
asociado a una fractura de dirección ENE­WSW. La 
fase gaseosa de las fumarolas se compone principal­
mente de CO2 (>88%), seguido de H2S, H2, CH4, N2 
y NH3 (Ferreira, 1994). La dirección principal del 
flujo de salida del sistema geotérmico es hacía el N, 
siendo además conocido un manantial termal a nivel 
del mar, con características químicas que revelan un 
proceso de calentamiento por vapor y emisiones de 
CO2 a través de los suelos.
El tubo de lava de Branca Opala, cercano a un 
pequeño riachuelo (Ribeira de Biscoitos), tiene una 
extensión de 99 m, una altura de 0,7–5 m, y una 
anchura de 1,6–10; está ligeramente inclinado hacia 
el norte. Se compone de dos entradas en los extre­
mos del tubo: entrada sur, de 5 m de altura y 10 m 
de anchura, y entrada norte, de <1 m de altura y 
2 m de anchura, existiendo una ventana en el techo, 
que conecta con el exterior, a pocos metros de la 
entrada sur.
La cueva turística de Algar do Carvão, está situada 
en la zona central de la Isla de Terceira, a unos 640 m 
sobre el nivel del mar, en la Zona Basáltica Fisural 
y cerca de la caldera de Guilherme Moniz (Nunes, 
2000) (Fig. 1B). Se trata de una sima compuesta por 
Figura 1.—(A) Localización de las Islas Azores en el marco 
tectónico. (B) Mapa geológico de la Isla de Terceira (Nunes, 
2000). Localización de la sima de Algar do Carvão y el tubo de 
lava de Branca Opala.
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Figura 2.—Sima de Algar do Carvão y sus espeleotemas de sílice. (A) Visión general de la entrada a Algar do Carvão. (B) 
Estalactitas. (C) Sección trasversal de una estalactita con los puntos de muestreo. (D) Estalactitas en forma de campanas y/o 
cortinas. (E) Revestimientos de paredes con gours (flowstones). (F) Detalle de un revestimiento con los puntos de muestreo.
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estromatolitos se formaron en condiciones subacuá­
ticas. Actualmente no están creciendo, debido a que 
el tubo de lava no está inundado, y se encuentran en 
condiciones aéreas gran parte del año.
Difracción de Rayos X (DRX)
Los análisis de los espeleotemas de ambas cue­
vas, revelan que están constituidos por la misma 
fase mineral, el ópalo­A (SiO2·nH2O). Esta fase, se 
caracteriza por presentar una banda prominente entre 
15–30 °2q, con un máximo centrado alrededor de 
22 °2θ (~4 Å) (Jones & Segnit, 1971), y una anchura 
total a mitad de la altura (FWHM) entre 6 y 8 °2q 
(Fig. 4), que determina un ópalo A desordenado 
(Herdianita et al. 2000). Dentro de esta banda no se 
definen otros picos, por lo que no existe ni ópalo­C, 
ni ópalo­CT, ni cuarzo.
Los estromatolitos de Branca Opala están com­
puestos por ópalo­A (80–100%), y por feldespatos 
y piroxenos, en proporciones accesorias, que provie­
nen de los sedimentos volcanoclásticos finos que se 
encuentran incluidos en ellos. El ópalo­A de la zona 
microlaminada inferior es más ordenado (media de 
los valores de FWHM alrededor de 7.84 °2θ), que 
el de la zona microlaminada superior (media de los 
valores de FWHM alrededor de 8.00 °2θ). 
Las estalactitas y recubrimientos de Algar 
do Carvão están formados ópalo­A (95–100%), 
pudiendo incluir <5% de minerales accesorios como 
Figura 3.—Tubo de lava de Branca Opala y sus espeleotemas de sílice. (A) Visión general del tubo de lava. (B) Morfologías 
botroidales, y coloraciones ocres y marrones, de los estromatolitos opalinos. (C) Sección trasversal de un estromatolito con los 
puntos de muestreo. (D) Línea horizontal marcada en las paredes, y que corresponde a un nivel fósil de agua estable. Por debajo, 
se encuentran los estromatolitos opalinos.
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Figura 2.—Sima de Algar do Carvão y sus espeleotemas de sílice. (A) Visión general de la entrada a Algar do Carvão. (B) 
Estalactitas. (C) Sección trasversal de una estalactita con los puntos de muestreo. (D) Estalactitas en forma de campanas y/o 
cortinas. (E) Revestimientos de paredes con gours (flowstones). (F) Detalle de un revestimiento con los puntos de muestreo.
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feldespatos, piroxenos y micas. Los valores de la 
anchura a mitad de la altura (FWHM) del ópalo 
A, varían entre 6 y 7 °2θ, y tienen una media de 
6,77 °2θ. Como consecuencia, se podría decir que 
el valor medio indica algo más de ordenación que en 
Branca Opala.
Petrología
El estudio petrográfico, realizado en las esta­
lactitas y recubrimientos de la sima de Algar do 
Carvão, revela una estructura interna definida por 
finas laminaciones milimétricas y submilimétricas 
(50–700 µm), alternándose los colores blancos con 
los pardos. Presentan una disposición plano­paralela 
(Fig. 5A) excepto cuando se constituyen gours, en 
los que las laminaciones se ondulan. Las observa­
ciones de SEM indican que están formados por 
microesferas de ópalo­A (0.3–0.5 µm de diámetro) 
que se disponen en microlaminaciones, con aspecto 
liso o grumoso, de unos 5–10 µm de espesor (Fig. 
5B). Ocasionalmente se observan huellas de filamen­
tos bacterianos.
El estudio petrográfico realizado en los estroma­
tolitos opalinos de Branca Opala muestra una estruc­
tura interna definida por tres zonas, sin erosión entre 
ellas: la zona microlaminada inferior, una zona inter­
media con morfologías arborescentes y esferoidales, 
y una zona microlaminada superior (Fig. 5C). En el 
estudio de SEM, se observa que el ópalo­A está for­
mado por microesferas de 0.3–0.5 µm de diámetro, 
que revisten filamentos bacterianos (Fig. 5D), y a 
su vez, cementan cualquier tipo de porosidad, for­
mando masas grumosas. 
Características isotópicas
Los datos obtenidos de d18OSMOW‰, dDSMOW‰ y 
H2O% de los espeleotemas silíceos se recogen en la 
Tabla 1. Los valores de dDSMOW‰ son muy similares 
en ambas cuevas; las muestras de Branca Opala pre­
sentan valores medios de dDSMOW de −102,0 ± 10,5‰, 
y las estalactitas y recubrimientos de Algar do 
Carvão de −103,7 ± 11,1‰. Los % de agua, determi­
nados como parte del procedimiento analítico des­
crito anteriormente, indican que los espeleotemas de 
Branca Opala tienen 1% más de agua que los espe­
leotemas de Algar do Carvão (tabla 1).
Los valores isotópicos del d18OSMOW revelan que 
las muestras tomadas en los espeleotemas de Algar 
do Carvão presentan valores medios más altos 
(d18OSMOW 39,4 ± 0,3‰) que las muestras de los 
estromatolitos opalinos de Branca Opala (d18OSMOW 
35,2 ± 0,8‰).
Discusión
La interpretación de los datos isotópicos de los 
espeleotemas de ópalo es compleja debido a su ines­
tabilidad composicional. Las rocas opalinas sufren 
rápidamente procesos de diagénesis denominados 
envejecimiento (Williams & Crerar, 1985) porque el 
tiempo es un factor determinante. Durante el enve­
jecimiento las partículas nanométricas (o inferiores) 
del ópalo van creciendo y perdiendo agua vía disolu­
ción, reprecipitación y recristalización, pudiendo ser 
afectada la señal isotópica.
En las muestras estudiadas, el H2 analizado pro­
viene de moléculas de agua incluidas en la estructura 
del ópalo­A, y del H de los grupos hidroxilo (OH−) 
(Knauth & Epstein, 1976), pero también, podría pro­
venir de los H incluidos en enlaces C­H­O, que a lo 
mejor existen en el ópalo precipitado por la influencia 
de las bacterias. Esto explicaría la mayor proporción 
de agua (alrededor de 1% más) obtenida en los espe­
leotemas de Branca Opala en relación a los de Algar 
da Carvão. Aunque existieron bacterias en ambos 
espeleotemas, en Branca Opala, al ser estromatolitos 
la proporción de ellas es mucho mayor. Sin embargo, 
se descarta tal hipótesis porque la diferencia de dD 
Figura 4.—Difractograma de Rayos X donde se observa la 
estructura de ópalo-A, caracterizada por una banda prominente 
entre 15–30 °2q, con un máximo centrado alrededor de 22 °2θ 
(~4 Å) y una anchura total a mitad de la altura (FWHM) entre 
6,8 y 8 °2q.
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entre las distintas muestras es relativamente pequeña, 
y además, no hay correlación entre el % de H2O “cal­
culado” y el valor isotópico. Por otra parte, si una 
fracción del H proviniese de la materia orgánica, el 
H enlazado en forma orgánica (reducida) tendería a 
concentrar el isótopo ligero, y dada la diferencia de 
masas entre H y D (100%), la magnitud del fraccio­
namiento debiera ser muy elevada.
Dentro de la estructura de los estromatolitos se ha 
observado que el H2O% obtenido es siempre mayor 
en la parte exterior que en la interior. Mediante DRX 
se observa que el ópalo­A, que constituye las partes 
interiores de los estromatolitos, presenta una mayor 
ordenación estructural, que él que constituye las más 
exteriores, siendo este hecho indicativo de la primera 
transformación diagenética. De esta forma, se puede 
deducir que el ópalo­A inicialmente precipitado va 
ganando ordenación, y perdiendo el agua ligada a la 
estructura inicial. Por otra parte, el envejecimiento 
puede también modificar la señal isotópica del d18O. 
Moschen et al. (2006) consideran que existe un 
enriquecimiento en 18O, asociado al decrecimiento 
de los grupos Si­OH y formación de enlaces Si­O­Si 
que se produce durante el envejecimiento del ópalo. 
Figura 5.—Características petrológicas de los espeleotemas silíceos. (A) Lámina delgada de una estalactita opalina de Algar do 
Carvão, formada por finas laminaciones (50–700 µm) plano-paralelas, de colores blancos y pardos. (B) Imagen en SEM de una zona 
de la estalactita anterior, donde se observan microlaminaciones (5–10 µm) con aspecto liso o grumoso. (C) Lamina delgada que 
muestra las características de los estromatolitos opalinos de Branca Opala, creciendo sobre el basalto. Zonas microlaminadas están 
separadas por una zona intermedia porosa, y en ocasiones, arborescente. (D) Imagen en SEM de filamentos bacterianos recrecidos 
y mineralizados por microesferas de ópalo-A, que construyen los estromatolitos.
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feldespatos, piroxenos y micas. Los valores de la 
anchura a mitad de la altura (FWHM) del ópalo 
A, varían entre 6 y 7 °2θ, y tienen una media de 
6,77 °2θ. Como consecuencia, se podría decir que 
el valor medio indica algo más de ordenación que en 
Branca Opala.
Petrología
El estudio petrográfico, realizado en las esta­
lactitas y recubrimientos de la sima de Algar do 
Carvão, revela una estructura interna definida por 
finas laminaciones milimétricas y submilimétricas 
(50–700 µm), alternándose los colores blancos con 
los pardos. Presentan una disposición plano­paralela 
(Fig. 5A) excepto cuando se constituyen gours, en 
los que las laminaciones se ondulan. Las observa­
ciones de SEM indican que están formados por 
microesferas de ópalo­A (0.3–0.5 µm de diámetro) 
que se disponen en microlaminaciones, con aspecto 
liso o grumoso, de unos 5–10 µm de espesor (Fig. 
5B). Ocasionalmente se observan huellas de filamen­
tos bacterianos.
El estudio petrográfico realizado en los estroma­
tolitos opalinos de Branca Opala muestra una estruc­
tura interna definida por tres zonas, sin erosión entre 
ellas: la zona microlaminada inferior, una zona inter­
media con morfologías arborescentes y esferoidales, 
y una zona microlaminada superior (Fig. 5C). En el 
estudio de SEM, se observa que el ópalo­A está for­
mado por microesferas de 0.3–0.5 µm de diámetro, 
que revisten filamentos bacterianos (Fig. 5D), y a 
su vez, cementan cualquier tipo de porosidad, for­
mando masas grumosas. 
Características isotópicas
Los datos obtenidos de d18OSMOW‰, dDSMOW‰ y 
H2O% de los espeleotemas silíceos se recogen en la 
Tabla 1. Los valores de dDSMOW‰ son muy similares 
en ambas cuevas; las muestras de Branca Opala pre­
sentan valores medios de dDSMOW de −102,0 ± 10,5‰, 
y las estalactitas y recubrimientos de Algar do 
Carvão de −103,7 ± 11,1‰. Los % de agua, determi­
nados como parte del procedimiento analítico des­
crito anteriormente, indican que los espeleotemas de 
Branca Opala tienen 1% más de agua que los espe­
leotemas de Algar do Carvão (tabla 1).
Los valores isotópicos del d18OSMOW revelan que 
las muestras tomadas en los espeleotemas de Algar 
do Carvão presentan valores medios más altos 
(d18OSMOW 39,4 ± 0,3‰) que las muestras de los 
estromatolitos opalinos de Branca Opala (d18OSMOW 
35,2 ± 0,8‰).
Discusión
La interpretación de los datos isotópicos de los 
espeleotemas de ópalo es compleja debido a su ines­
tabilidad composicional. Las rocas opalinas sufren 
rápidamente procesos de diagénesis denominados 
envejecimiento (Williams & Crerar, 1985) porque el 
tiempo es un factor determinante. Durante el enve­
jecimiento las partículas nanométricas (o inferiores) 
del ópalo van creciendo y perdiendo agua vía disolu­
ción, reprecipitación y recristalización, pudiendo ser 
afectada la señal isotópica.
En las muestras estudiadas, el H2 analizado pro­
viene de moléculas de agua incluidas en la estructura 
del ópalo­A, y del H de los grupos hidroxilo (OH−) 
(Knauth & Epstein, 1976), pero también, podría pro­
venir de los H incluidos en enlaces C­H­O, que a lo 
mejor existen en el ópalo precipitado por la influencia 
de las bacterias. Esto explicaría la mayor proporción 
de agua (alrededor de 1% más) obtenida en los espe­
leotemas de Branca Opala en relación a los de Algar 
da Carvão. Aunque existieron bacterias en ambos 
espeleotemas, en Branca Opala, al ser estromatolitos 
la proporción de ellas es mucho mayor. Sin embargo, 
se descarta tal hipótesis porque la diferencia de dD 
Figura 4.—Difractograma de Rayos X donde se observa la 
estructura de ópalo-A, caracterizada por una banda prominente 
entre 15–30 °2q, con un máximo centrado alrededor de 22 °2θ 
(~4 Å) y una anchura total a mitad de la altura (FWHM) entre 
6,8 y 8 °2q.
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En este sentido, los valores de d18O obtenidos, que 
tienden a ser más elevados en el interior de los estro­
matolitos, pueden ser explicados por este mismo 
proceso de envejecimiento.
De acuerdo con este planteamiento, las estalactitas 
de la cueva de Algar do Carvão podrían tener menos 
agua por estar constituidas por ópalo­A ligeramente 
más ordenado, y este ordenamiento podría influir en 
los valores isotópicos más pesados.
La diagenesis que sufre el ópalo­A puede explicar, 
en parte, los cambios observados pero, otros factores 
genéticos también están influyendo. Si se observa la 
similitud entre los datos de dD de los espeleotemas 
de ambas cuevas (−102,0 ± 10,5‰, y −103,7 ± 11,1‰) 
se puede asumir que el fluido involucrado en su for­
mación es parecido. En la Figura 6, donde se relacio­
nan los valores de d18O (abscisas) y dD (ordenadas), se 
advierte que las muestras estudiadas forman una nube 
de puntos sin ninguna tendencia de regresión apar­
ente, ya que los valores de d18OSMOW varían muy poco 
respecto a los de dDSMOW, que varían mucho. Si acaso, 
la tendencia de los datos obtenidos, sería positiva. 
Al comparar los datos de los espeleotemas con la recta 
de los sílex formados en ambiente marino (Knauth & 
Epstein, 1976) (Fig. 6), que tiene una tendencia clara­
mente negativa, se puede decir que los datos obteni­
dos no se corresponden con aguas marinas.
Knauth & Epstein (1976) mostraron que el agua 
extraída de los sílex está un 80‰ empobrecida en 
deuterio, en relación al agua en equilibrio con la cual 
se formaron. Considerando este aspecto, el carácter 
meteórico del fluido involucrado en la formación de 
los espeleotemas, queda a su vez apoyado, por los 
valores dD de estos espeleotemas, ya que son en 
torno a un 80‰ más bajos, que los correspondientes 
a las aguas meteóricas actuales de las Azores (Fig. 6). 
Si se aplican las ecuaciones de Clayton et al. (1972) 
y Knauth & Epstein (1976), para la obtención de las 
temperaturas a partir de los valores de d18OSMOW, se 
deduce que las temperaturas medias de los espeleote­
mas de Branca Opala son 10,7 °C mayores que las de 
Algar do Carvão. Como consecuencia se puede infe­
rir que la formación de los estromatolitos de Branca 
Opala pudo ocurrir en aguas más calientes que las de 
Tabla 1.—Composiciones isotópicas (d18O y dD) de las muestras estudiadas
Muestra Parte analizada d18OSMOW dDSMOW, ‰ % H2O
AC-2 a Estalactita superficie 39.7 −88.1 2.4
AC-2 b Estalactita superficie 39.1 −110.0 2.5
AC-2 c Estalactita superficie 39.0 −117.9 2.5
AC-2 d Estalactita superficie 39.7 −101.2 2.3
AC-2 e Estalactita superficie 39.3 −101.5 2.5
AG-6 a Recubrimiento 37.0 −121.4 2.7
AG-6 b Recubrimiento 37.1 −122.0 2.3
OB-1 Estromatolito total 35.5 −107.8 2.8
OB-1 a Estromatolito exterior 33.3 −97.7 3.4
OB-1 b Estromatolito intermedio 35.8 −104.8 3.4
OB-1 c Estromatolito interior 36.3 −92.8 2.9
OB-1D a Estrom. costra exterior 34.9 −98.5 3.9
OB-1D b Estrom. costra intermedio 36.1 −107.5 3.5
OB-1D c Estromatolito interior 34.9 −110.0 3.5
OB-2 a Estromatolito exterior 34.5 −105.4 4.0
OB-2 b Estromatolito intermedio 34.8 −114.6 3.4
OB-2 c Estromatolito interior 35.5 −109.7 2.6
OB-3 a Estromatolito exterior 35.7 −100.6 4.2
OB-3 b Estromatolito intermedio 34.7 −87.1 3.2
OB-3 c Estromatolito interior 36.1 −77.8 3.2
OB-4 Estromatolito total 35.1 −114.3 3.3
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las estalactitas de Algar do Carvão, que se están gene­
rando actualmente con temperaturas ambientales.
El proceso de ebullición que sucede en la parte 
superior de los sistemas geotérmicos genera gases 
ácidos (CO2 y H2S) que se incorporan al vapor resul­
tante; este, puede penetrar en la superficie como acti­
vidad fumarólica, o bien, condensarse en las aguas 
subterráneas poco profundas, originando aguas 
ácidas. Las aguas ácidas disolverían los minerales 
de los suelos y/o rocas volcánicas, provocando un 
fuerte enriquecimiento en sílice en las aguas super­
ficiales, y a su vez, la formación de espeleotemas 
silíceos en las cuevas estudiadas.
Si aceptamos esta hipótesis, los espeleotemas 
de Branca Opala deberían haberse formado en un 
momento en que el vapor hidrotermal llegó más 
fácilmente a la superficie, generando además de la 
acidificación de las aguas subterráneas superficia­
les, un cierto calentamiento de ellas. Actualmente, el 
ascenso del vapor podría haber quedado bloqueado 
por el sellado de grietas, o el sellado del suelo por 
coladas más recientes.
 Otra interpretación plausible de la diferencia 
entre d18OSMOW de los espeleotemas de ambas cue­
vas, es que su génesis es diferente. Los estromato­
litos de Branca Opala son subacuáticos, mientras 
que las estalactitas y recubrimientos estudiados 
en Algar do Carvão se han formado en ambiente 
subaéreo, influyendo la evaporación. La evapo­
ración del agua, durante el goteo que da lugar a 
la formación de la estalactita, puede provocar un 
aumento de d18OSMOW. Además, es interesante 
observar en Algar do Carvão (tabla 1), que los valo­
res de d18OSMOW de las estalactitas son mayores que 
los de los recubrimientos formados bajo el agua de 
escorrentía.
En el caso de la sima de Algar do Carvão el flujo 
de agua, cargada en sílice, pasaría a través de las 
fracturas que hay en la roca de la cueva. Al salir en 
la cavidad, sufriría un cambio en las condiciones 
red­ox, y en el pH, que podrían dar lugar a la precipi­
tación de la sílice. La evaporación del agua asociada 
al goteo, provocaría que los valores de d18OSMOW, en 
las estalactitas opalinas, sean relativamente los más 
Figura 6.—Diagrama binario que representa los valores de d18O (abscisas) y dD (ordenadas) de los espeleotemas estudiados. 
Como referencia, en este gráfico, también se ha expresado: 1) la línea de la composición isotópica mundial de las aguas meteóricas 
(LMM), y los datos isotópicos de las aguas meteóricas de diferentes estaciones de las islas Azores, que se alinean acorde con 
la LMM, 2) la línea teórica correspondiente a los datos de la composición isotópica de sílex continentales post-Jurásicos (Knauth 
& Epstein, 1976), y 3) la línea basada en las composiciones isotópicas de sílex formados en ambiente marino, y a 0 °C, según la 
compilación de Knauth & Epstein (1976).
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pesados (d18OSMOW 39,4 ± 0,3). En cambio, en el tubo 
de lava de Branca Opala, las aguas freáticas ricas 
en sílice se acumularían en la cueva. Se formaría 
un lago a lo largo del tubo, sin llegar a inundarlo 
del todo. Se crearían las condiciones idóneas para la 
precipitación de la sílice, a partir del agua estancada, 
cargada en sílice, y por la influencia de las bacte­
rias, formándose estromatolitos opalinos, que pre­
sentarían valores medios de d18OSMOW más ligeros 
(d18OSMOW 35,2 ± 0,8) como consecuencia de que la 
evaporación es menor.
Conclusiones
La interpretación de los datos isotópicos de espe­
leotemas opalinos es compleja porque el ópalo es 
una fase mineral inestable, y los procesos diage­
néticos ligados al envejecimiento interfieren en 
la señal isotópica que observamos actualmente. 
Los datos isotópicos dD de los espeleotemas estu­
diados en las cuevas de Branca Opala y Algar do 
Carvão son relativamente parecidos (−102,0 ± 10,5 
y −103,7 ± 11,1,‰ respectivamente), y se puede 
asumir que los fluidos involucrado en su forma­
ción pueden ser similares. Por otra parte, los valo­
res del d18OSMOW revelan que las muestras tomadas 
en los espeleotemas de Algar do Carvão presentan 
valores medios relativamente más altos (d18OSMOW 
39,4 ± 0,3‰), que las muestras de los estromatolitos 
opalinos de Branca Opala (d18OSMOW 35,2 ± 0,8‰). 
Los estromatolitos opalinos como consecuencia del 
envejecimiento se enriquecen en isótopos pesados 
en el interior respecto al exterior, pero aun así, a 
pesar de este enriquecimiento debido al envejeci­
miento, los valores siguen siendo más ligeros que 
los de Algar do Carvão. La diagenesis que sufre 
el ópalo A puede explicar, en parte, las diferencias 
observadas, pero otros factores genéticos también 
están influyendo, como puede ser el hecho de que 
las estalactitas de Algar do Carvão se formaran en 
condiciones subaéreas, con la influencia de la eva­
poración, mientras que los espeleotemas de Branca 
Opala fueran subacuáticos. Otra hipótesis, que no se 
puede descartar, es que las aguas de precipitación 
de los espeleotemas de Branca Opala fueran hasta 
10,7 °C más calientes que las de Algar do Carvão, 
como consecuencia de vapor hidrotermal que conta­
minaría las aguas superficiales.
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pesados (d18OSMOW 39,4 ± 0,3). En cambio, en el tubo 
de lava de Branca Opala, las aguas freáticas ricas 
en sílice se acumularían en la cueva. Se formaría 
un lago a lo largo del tubo, sin llegar a inundarlo 
del todo. Se crearían las condiciones idóneas para la 
precipitación de la sílice, a partir del agua estancada, 
cargada en sílice, y por la influencia de las bacte­
rias, formándose estromatolitos opalinos, que pre­
sentarían valores medios de d18OSMOW más ligeros 
(d18OSMOW 35,2 ± 0,8) como consecuencia de que la 
evaporación es menor.
Conclusiones
La interpretación de los datos isotópicos de espe­
leotemas opalinos es compleja porque el ópalo es 
una fase mineral inestable, y los procesos diage­
néticos ligados al envejecimiento interfieren en 
la señal isotópica que observamos actualmente. 
Los datos isotópicos dD de los espeleotemas estu­
diados en las cuevas de Branca Opala y Algar do 
Carvão son relativamente parecidos (−102,0 ± 10,5 
y −103,7 ± 11,1,‰ respectivamente), y se puede 
asumir que los fluidos involucrado en su forma­
ción pueden ser similares. Por otra parte, los valo­
res del d18OSMOW revelan que las muestras tomadas 
en los espeleotemas de Algar do Carvão presentan 
valores medios relativamente más altos (d18OSMOW 
39,4 ± 0,3‰), que las muestras de los estromatolitos 
opalinos de Branca Opala (d18OSMOW 35,2 ± 0,8‰). 
Los estromatolitos opalinos como consecuencia del 
envejecimiento se enriquecen en isótopos pesados 
en el interior respecto al exterior, pero aun así, a 
pesar de este enriquecimiento debido al envejeci­
miento, los valores siguen siendo más ligeros que 
los de Algar do Carvão. La diagenesis que sufre 
el ópalo A puede explicar, en parte, las diferencias 
observadas, pero otros factores genéticos también 
están influyendo, como puede ser el hecho de que 
las estalactitas de Algar do Carvão se formaran en 
condiciones subaéreas, con la influencia de la eva­
poración, mientras que los espeleotemas de Branca 
Opala fueran subacuáticos. Otra hipótesis, que no se 
puede descartar, es que las aguas de precipitación 
de los espeleotemas de Branca Opala fueran hasta 
10,7 °C más calientes que las de Algar do Carvão, 
como consecuencia de vapor hidrotermal que conta­
minaría las aguas superficiales.
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Los fluidos involucrados en la formación de los espeleotemas de Algar da Carvão y Branca 
Opala, pudieron ser similares ya que los datos isotópicos ∂DSMOW  son relativamente parecidos 
(-102,0±10,5 y -103,7±11,1, ‰ respectivamente). Sin embargo, la interpretación de los datos 
isotópicos en ópalo es compleja ya que el ópalo es una fase mineral inestable, y los mínimos 
procesos diagenéticos ligados al envejecimiento han podido interferir en la señal isotópica 
que observamos actualmente.
Los espeleotemas opalinos de Algar do Carvão presentan valores relativamente más altos 
en ∂18OSMOW  (39,4±0,3‰), que los estromatolitos opalinos de Branca Opala (35,2±0,8‰). Los 
estromatolitos opalinos como consecuencia de la diagénesis por envejecimiento pudieron 
enriquecerse en isotopos pesados, pero aun así, a pesar de este enriquecimiento, los valores 
siguen siendo más ligeros que los de las estalactitas de Algar do Carvão.
Las diferencias entre ambas cuevas pueden ser explicadas por: 
Factores genéticos, como la formación en condiciones subaéreas de las estalactitas de 
Algar do Carvão, a partir de un goteo continuo de aguas de infiltración y con la influencia de 
la evaporación, mientras que los estromatolitos opalinos de Branca Opala se formaron en 
condiciones subacuáticas y en un sistema relativamente cerrado.
Las aguas de precipitación de los espeleotemas de Branca Opala fueron hasta 10°C más 
calientes que las de Algar do Carvão, quizás debido a que la cueva de Branca Opala estuviera 





6.3 CUEVA CON ESPELEOTEMAS FORMADOS POR ALOFANA Y 
ÓXI/HIDRÓXIDOS DE Fe Y Mn:
6.3.1 Galeria da Queimada
Colada gigante de óxi/hidróxidos de hierro al final del tubo lávico
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6.3.1.1 Introducción
La cueva escogida para este estudio fue Galeria da Queimada. Es un tubo volcánico situado 
en la parte central de la Isla Terceira, enclavado en una colada basáltica emitida por los conos 
de Picos Gordos de la Zona Basáltica Fisural (JC Nunes com.pers), y datada en  4480±40 a.BP 
(Calvert, 2006).
Esta gruta presenta una gran variedad de espeleotemas, tales como: estalactitas, 
estalagmitas, microgours, columnas, recubrimientos de pared y coladas. Las estalactitas se 
alinean a partir de fracturas en paredes y techo, creciendo por goteo continuo alimentado por 
aguas meteóricas y aprovechando frecuentemente las raíces que atraviesan el tubo volcánico, 
debido a que este está muy próximo a la superficie. Los microgours y recubrimiento de pared 
estan formados a partir de agua de infiltración que corre por las paredes, y que se acumula en 
pequeños charcos dentro de la cueva, presentes en la época de lluvias. 
Los espeleotemas tienen diferentes durezas y colores muy llamativos (blancos, negros, y un 
gran abanico de tonalidades ocres, anaranjadas y rojizas). Están constituidos fundamentalmente 
por tres tipos de minerales amorfos: óxi/hidróxidos de Fe, alofana (silicato de aluminio amorfo 
e hidratado), y óxidos de Mn.
De todos los espeleotemas, se escogieron para un estudio más específico las estalactitas 
asociadas a raíces de las tres coloraciones principales (blancas/ocres, rojas, y negras) y de 
durezas diferentes. También, se obtuvieron datos de temperatura húmeda y seca, y de pH del 
agua de goteo a lo largo del tubo lávico (Fig. 6.9). 





La temperatura húmeda oscila entre 13.7-14.9 °C y la seca entre 13.5-14.9 °C (Fig. 6.10). 
Los datos de pH comprenden un intervalo de 6.65-7.51 (Fig. 6.11).
Fig. 6.10: Tabla y gráficos de temperatura húmeda y seca a lo largo de la cueva de Galeria da Queimada.
Metros T (húmeda) T (seca) Posición
0 13,7 13,7 Entrada
10 13,7 13,6 Galería izquierda
30 13,7 13,5 Galería izquierda
50 13,7 14,9 Galería derecha
70 14,1 14 Galería derecha
100 14,1 14,1 Galería derecha
125 14,2 14,6 Galería derecha
150 14,6 14,2 Galería derecha
180 14,4 14,3 Galería derecha
200 14,6 14,5 Galería derecha
225 14,5 14,3 Galería derecha
260 14,6 14,4 Galería derecha
300 14,4 14,6 Galería derecha
320 14,6 14,7 Galería derecha


















































10 6,57 Galería izquierda
30 6,57 Galería izquierda
100 6,74 Galería derecha
150 6,65 Galería derecha
260 6,96 Galería derecha
280 7.51 Galería derecha
300 7,04 Galería derecha
320 7,56 Galería derecha














Fig. 6.11: Tabla y gráfico de pH lo largo de la cueva de Galeria da Queimada.
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Las estalactitas asociadas a raíces (nombradas rootsicles por los espeleólogos) raramente 
han sido estudiadas. Consisten en espeleotemas formados a partir de raíces de plantas y 
/o árboles que penetran dentro de la cueva a través del techo, cuando este es cercano a la 
superficie. Las raíces entran en la gruta en busca de agua y humedad, el agua meteórica se 
canaliza a través de ellas y empiezan a mineralizarse, comúnmente por carbonato cálcico. 
Varios autores han observado rootsicles en cuevas formadas en caliza (James et al. 1982; 
Jasinska et al. 1996; Hill & Forti, 1997; Hill 1999; Taboroši, Hirakawa & Stafford, 2004; Castaño, 
Redondo Vega & Fernández Martínez, 2010; Tamas & Ugureanu, 2010), en algún tubo de 
lava y más escasos en cuevas de yeso (Hill & Forti, 1997), pero existen mut pocos estudios 
en detalle. Por lo general, se encuentran asociadas a estalactitas (en solitario o en grupos) 
colgadas del techo, aunque ocasionalmente pueden observarse formando columnas (James 
et al. 1982), o por encima de las superficies de coladas (flowstones) o creciendo hacia abajo 
desde el borde superior de pequeñas piscinas naturales formadas dentro de las cuevas (Hill & 
Forti, 1997). Habitualmente presentan coloraciones beige, marronáceas, rojizas y anaranjadas, 
y pueden tener 0.5–1.5 m de longitud y 3–4 cm de grosor (no obstante, localmente pueden 
ser más gruesas). Las raíces pueden estar totalmente podridas y mineralizadas, dejando solo 
impresiones de sus texturas en el espeleotema (Hill & Forti, 1997). Los estudios existentes 
hasta el momento actual, son escasos y revelan información sobre la morfología, tamaño, 
localización en las cuevas e incluso de alguno de los procesos de formación de las “rootsicle”, 
pero hay pocos trabajos sobre la biomineralización como parte de su formación.
Estudios anteriores, realizados en la Galeria da Queimada (Daza & Bustillo, 2013) describen 
los diferentes tipos de espeleotemas que se encuentran en este tubo volcánico, sin reconocer, 
como tales, los espeleotemas de tipo “rootsicles”, ni entrar en su génesis.
El objetivo del artículo que exponemos a continuación y que forma parte de esta tesis es la 
caracterización en detalle de la estructura, composición y génesis de las rootsicles, teniendo 
en cuenta el rol de la biomineralización en su formación. La observación de la formación de 
alofana en cuevas a partir de actividad microbiana es desconocida hasta el momento..
6.3.1.2 Estalactitas asociadas a raíces
6.3.1.2.2 Allophanic and ferric root-associated stalactites: biominera-
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Abstract – Root-associated stalactites (rootsicles) in Galeria da Queimada lava tube have a miner-
alogical composition and developmental association with microbes that render them unique. Samples
were examined by X-ray diffraction, micro-Raman spectrometry and scanning electron microscopy/X-
ray energy-dispersive spectroscopy. Three types of rootsicle were defined: incipient; hard (white and
red); and black spongy. The incipient rootsicles still contained rotten organic material and showed the
beginning of mineralization by allophane. The white hard and black spongy types were also composed
of allophane, while the red hard type was composed of hydrous ferric oxi-hydroxide minerals (HFO).
The allophane and HFO in the andisol covering the cave roof precipitated out of the dripwater running
along the roots to form the studied rootsicles. All three types of rootsicle showed black layers, coat-
ings, spots or patches composed of manganese oxide minerals and, occasionally, hisingerite (iron (III)
phyllosilicate). An alternation of organic precipitation caused by filamentous bacteria and inorganic
precipitation (the latter facilitated by pH changes in the dripwater and the cave’s temperature) built up
both the porous and compact rings observed in the white and red hard rootsicles. The largely straight
filaments seen in the porous rings of the white hard rootsicles may be indicative of the previous
presence of Leptothrix spp., while the helical morphologies seen in the red hard rootsicles may be
indicative of that of Gallionella spp. The manganese oxide minerals detected probably formed via
microbial activity. This study reflects the important role of filamentous bacteria in rootsicle formation,
independent of their mineralogy.
Keywords: rootsicles, aluminium silicate, Fe oxi-hydroxides, manganese, filamentous bacteria, spe-
leothem.
1. Introduction
The idea of a role for living organisms in the formation
of certain speleothems is not new, but it was not until the
second half of the last century that evidence emerged
indicating that microorganisms might somehow con-
trol their formation (see data in Forti 2001). Recently
however, speleothems have been confirmed as having
resident populations of microorganisms (Boston et al.
2001; Barton & Northup, 2007; Northup et al. 2011)
and it is now known that their metabolism and bio-
mineralization activities make important contributions
to speleothem formation (Forti 2001, 2005; Northup
et al. 2011). Experimental work has shown that the
exopolysaccharides and surface characteristics of mi-
croorganisms enhance precipitation rates (Kasama &
Murakami, 2001).
Root-associated stalactites (rootsicles) are rare and
little-studied speleothems formed from plant roots that
penetrate caves with ceilings not far underground. As
they grow downwards in their search for water, these
roots become fossilized by (generally) calcium carbon-
ate. Different authors have recorded rootsicles in lime-
∗Author for correspondence: raquel.daza@mncn.csic.es
stone caves (James et al. 1982; Jasinska et al. 1996;
Hill & Forti, 1997; Hill 1999; Taboroši, Hirakawa &
Stafford, 2004; Castaño, Redondo Vega & Fernández
Martínez, 2010; Tamas & Ugureanu, 2010), lava tubes
and, more rarely, in gypsum caves (Hill & Forti, 1997).
They have never been studied in detail, but seem to
start as lithified roots (Taboroši, Hirakawa & Stafford,
2004). They usually appear as stalactites (alone or in
groups) hanging from cave ceilings, but occasionally
may be seen running down flowstone surfaces or grow-
ing downwards from the uppermost edge of small cave
pools (Hill & Forti, 1997). They generally have a beige,
brown, reddish or orange colour, and may be 0.5–1.5 m
long and 3–4 cm thick (although locally they may be
thicker). They may also form columns (James et al.
1982). The roots may be entirely obscured leaving only
mineral casts (Hill & Forti, 1997).
The above studies report information on rootsicle
morphology, size, locations in caves and sometimes
even on the formation process, but the literature con-
tains little on biomineralization as part of rootsicle
formation.
Earlier studies of the Galeria da Queimada lava tube
(Daza&Bustillo, 2013) revealed the presence of differ-
ent types of speleothem such as stalactites, stalagmites,
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Figure 1. (Colour online) (a) Location of Azores Islands in the tectonic context. (b) Location of the Galeria da Queimada cave on
Terceira Island (Azores). Modified from Nunes (2004).
columns, gours and flowstones. However, the rootsicles
in this cave were not then recognized as such. The aim
of the present work is to characterize the rootsicles of
the Galeria da Queimada lava tube in terms of their
structure, composition and genesis, taking account of
the role of biomineralization in their formation. The
observed formation of allophane by microbes in these
rootsicles is quite unknown. The present data reveal
undocumented types of root-associated speleothems.
2. Geological setting and general remarks
The archipelago of the Azores is located in the North
Atlantic Ocean, about 1600 km west of Lisbon, Por-
tugal. It comprises nine volcanic islands organized into
three main groups: Flores and Corvo to the west; Gra-
ciosa, Terceira, São Jorge, Pico and Faial in the centre;
and São Miguel, Santa Maria and the Formigas Reef to
the east. The archipelago is located at a triple junction
between the Eurasian, African andNorthAmerican tec-
tonic plates (Fig. 1a). The island of Terceira is in the
central group (38° 45� 42��N, 27° 5� 26��W) and is the
largest island of the archipelago (396.75 km2).
Four polygenetic volcanic systems (Pico Alto, Santa
Bárbara, Guilherme Moniz and Cinco Picos) and a
basaltic fissural zone that was most active in the NW
over the last 50,000 years, can be differentiated on geo-
logical maps (Nunes, 2000, 2004) (Fig. 1b). These vol-
canic systems developed along a prominent NW–SE-
oriented fissure zone that transects the island and is part
of the Terceira Rift (Self & Gunn, 1976). The exposed
rocks on Terceira are all of Late Pleistocene and Holo-
cene age (Calvert et al. 2006). Terceira is constructed
from stratovolcanoes and abundant, widely distributed
basaltic vents. The stratovolcanoes were built up by
basaltic-to-trachytic lava flows and pyroclastic depos-
its, and all have nested summit calderas (França et al.
2003; Calvert et al. 2006). The lava flows contain cave
systems that range from single tubes to branched tubes
through to those with dendritic patterns (Nunes et al.
2008).
Over the course of a year, the temperature of the
island typically varies from 12 °C to 26 °C; it rarely
drops below 10 °C or rises much above 28 °C. The rel-
ative humidity typically ranges from 63% to 94%. The
estimated mean annual rainfall of 1085 mm is strongly
seasonal, with heavy rains from December until April.
The humidity and temperature cause the rapid altera-
tion of pyroclastic, vitric and porous materials, giving
rise to abundant formations of amorphous and crypto-
crystalline products – a mineralogy typical of andisols.
Andisols normally occur under well-defined climatic
conditions and form a characteristic ‘stratum’, the alti-
tude limits of which are dependent on climate. Trans-
itional forms such as ferruginous andisols can be found
at altitudes above those where andisols typically form,
while at lower altitudes ‘brown soils’ may appear (Pin-
heiro, 2012).
3. The Galeria da Queimada lava tube
The Galeria da Queimada lava cave is located south of
Biscoitos in the basaltic fissural zone in the centre of
Terceira (Fig. 1b); it is housed within a basaltic lava
flow that was emitted from the Picos Gordos scoria
cones about 4480± 40 years BP (Calvert et al. 2006).
This tube is 640 m in length, 0.3–2.5 m in height and
0.26–10.9 mwide (Fig. 2). It lies at an altitude of 473 m
above sea level (Borges, Pereira & Silber, 1992) in what
is now grassland. Near the entrance, the tube splits
into two galleries (Fig. 2). The speleothems of the tube
are still growing; given their location very close to the
ground surface, their growth is influenced by the humid
climate.
4. Materials and methods
The distribution of the rootsicles was examined over
a 370 m stretch of the lava tube (starting at the tube
entrance). Different rootsicles (white, red-orange and
black) were sampled throughout the cave (Fig. 2). All
sampling was performed in the dry season (summer),
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Figure 2. (Colour online) Topography of the Galeria da Queimada lava tube and rootsicle sampling points. Modified from Borges,
Silva & Pereira (1992).
since some parts of the cave become partially flooded
during the rainy season.
The samples were mineralogically characterized by
X-ray diffraction (providing total powder diagrams) us-
ing a Philips PW1710 diffractometer with monochro-
matic CuK α radiation. Micro-Raman spectrometry
was performed using a Thermo-Fisher microscope.
The mineralogy and textures of the samples were not
determined by standard optical microscopy since the
samples contained amorphousminerals with a powdery
or gelatinous texture. Rather, the identification of these
components was made using scanning electron micro-
scopy (SEM) with small fractured samples mounted
on stubs coated with a layer of gold. All observations
were made using a FEI Inspect microscope, operat-
ing at 30 kV at a distance of 10 mm in high vacuum
mode, and using secondary electron and backscatter
detectors. The instrument used was equipped with an




The rootsicles observed were aligned with the ceiling
cooling-crack system (these cracks are both transversal
and longitudinal; Fig. 3a), and were formed from the
fine and very fine roots of plants and shrubs grow-
ing in the soil overlying the lava tube roof (Fig. 3b).
Fresh roots were very scarce; most were rotten and
mineralized. The smallest roots probably correspon-
ded to grass roots and the largest to those of brambles
and ferns. Some rootsicles involved single roots but
more commonly groups of roots (Fig. 3c), producing
an intertwined appearance (Fig. 3d). Smaller mineral-
ized threads were visible between the roots and on their
surfaces. All showed slight deflections from the ver-
tical axis. They ranged from 5 cm to 60 cm in length;
their diameters could not be measured since the roots-
icles often took the form of small draperies or complex
stalactites (Fig. 3e).
Three types of rootsicle were observed inside the
lava tube: (1) incipient rootsicles; (2) hard rootsicles
(white and red); and (3) black spongy rootsicles.
5.a.1. Incipient rootsicles
The incipient rootsicles were ochre in colour, translu-
cent, highly porous and showed no external concentric
rings. The roots involved mostly appeared rotten and
were wrapped with mucus (Fig. 3d). They were very
damp and had white spots on their surfaces (bacterial
colonies). Their transverse sectionswere very complex,
with anastomosed intercalations of partially mineral-
ized rootlets mixed with a lumpy, wet mass.
5.a.2. Hard rootsicles
The hard rootsicles showed concentric mineral rings
arranged axially around one or more roots. These min-
eral rings were round or ellipsoid in cross-section, and
varied in size (although all were<1 mm across). Their
outsides were usually less damp than their insides since
dripwater passes through the rootsicle body. Two vari-
eties were observed: white (Fig. 3c, d) and red (Fig. 3f).
The white hard rootsicles were opaque or hyaline
(Fig. 3c, d) with orange, grey and black patches. Three
zones were observed in transverse section (Fig. 4a, b):
(1) an interior zone (1–5 mm thick) of ochre-brownish
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Figure 3. (Colour online) Field photographs of the lava tube and its rootsicles. (a) Rootsicle growth was aligned with the ceiling’s
cooling cracks (which lie transversally and longitudinally to the axis of the lava tube). (b) Plants (grasses, small plants, ferns and
brambles) growing in soil overlying the lava tube roof and at the tube entrance. (c) Anastomosed white hard rootsicles growing from a
crack, showing very fine mineralized roots. (d) Intertwined appearance of some incipient rootsicles. (e) Several white hard rootsicles
forming small draperies. (f) Red hard rootsicles with black and white patches and ‘veins’ on their surface. (g) Black spongy rootsicles.
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Figure 4. (Colour online) (a) Sketch showing general features of the root-associated stalactites. (b) Transverse section of a white hard
rootsicle showing its three zones. (c) Transverse section of a black spongy rootsicle and its two zones.
material with a lumpy texture, including relics of par-
tially or totally mineralized root; (2) an intermediate
zone (<1 mm thick), grey in colour and with a ringed
structures (black rings marked the boundary between
the intermediate and exterior zone); and (3) an exterior
zone (0.5–1 cm) consisting of pearly white rings (all of
submillimetre thickness).
The red hard rootsicleswere formed by intercalations
of red, orange and black rings; it was very difficult to
discern any of the zones seen in the white rootsicles.
Black and white patches or ‘veins’ were seen at their
surface (Fig. 3f). In some cases, the hard rootsicles
appeared to be a mixture of the white and red varieties.
5.a.3. Black spongy rootsicles
Although mainly black in colour (Fig. 3g), these
spongy rootsicles occasionally had a yellow interior
(Fig. 4c). Those that were only black had no ringed
structure, millimetre-sized holes and a porous texture.
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Figure 5. (Colour online) X-ray diffraction (XRD) patterns of: (a) a white hard rootsicle, showing allophane and halloysite peaks; and
(b) a red hard rootsicle, showing the main Fe oxi-hydroxide band and small amounts of allophane (red line).
Those with a black exterior and yellow interior showed
a diffuse and lumpy ringed structure (Fig. 4c). They
contained relics of rotten roots.
5.a.4. Rootsicle distribution and cave water pH
The rootsicles showed a well-defined distribution in
the lava tube (Fig. 2). The incipient and white hard
rootsicles were found mostly in the left gallery within
the first 40 m of the entrance of the lava tube, and also
at specific points throughout the right gallery where the
roof was closer to the ground surface (Fig. 2). The red
hard rootsicles were found in the right gallery some
60 m from the entrance of the lava tube (Fig. 2), and
were more abundant than the incipient and white hard
rootsicles. The black spongy rootsicles appeared only
in the right gallery in four places at 100, 150 and 250 m
from the entrance and at the end of the gallery (Fig. 2).
The mean pH of the water in the cave (dripwater,
runoff, small pools and puddles throughout the lava
tube) was 6.83± 0.48. The dripwater associated with
the incipient, white hard, red hard and black spongy
rootsicles had a pH of 6.71, 6.57, 7.35 and 5.76, re-
spectively.
5.b. Mineralogy
5.b.1. X-ray diffraction analysis
The degree of organization of the phases of the roots-
icles was low and the XRD patterns very simple and
weak, with broad bands that varied according to the
studied zones. All the rootsicles were composed of
poorly crystalline minerals that were more easily char-
acterized in the hard rootsicles.
TheXRDpatterns of thewhite rootsicles showed two
prominent bands: the first at 15–35° 2θ, peaking at 26–
27° 2θ (3.3 Å), and another small band at 35–45º 2θ
with a maximum at 40º 2θ (2.2 Å). Both correspond
to allophane (Wada, 1989) (Fig. 5a). Allophane has no
fixed chemical composition, and produces several XRD
patterns (Childs, Matsue & Yoshinaga, 1990). The pat-
terns studied by the latter authors revealed either Si-rich
allophane (Al:Si = 1:1) or Al-rich allophane (Al:Si =
2:1), although the difference between these patterns
was very small. In some of the present samples, the
diffraction patterns showed two extra weak peaks at 8–
9º 2θ (10.15 Å) and 20º 2θ (4.41 Å), probably due to
the presence of small amounts of halloysite (Fig. 5a).
Allophane was also identified in the incipient white
hard and black spongy rootsicles.
XRD analysis of the red hard rootsicles revealed
patterns with a scattering band peaking at 35–36º 2θ
(2.50 Å), corresponding to poorly crystalline Fe oxi-
hydroxides (Fig. 5b). In some cases, two incipient dis-
tinctive bands occurred: a main broad band, peaking
at 35–36° 2θ (2.50 Å) and a small broad band peaking
at 62–63° 2θ (1.49 Å) (Fig. 5b). Both bands define the
presence of incipient ‘2-line’ ferrihydrite (Jambor &
Dutrizac, 1998). Both phases are referred to here as re-
flecting hydrous ferric oxi-hydroxide (HFO) minerals.
These minerals were also identified in spots, patches
and some rings in all rootsicles types.
5.b.2. Micro-Raman analysis
Micro-Raman spectrometry analysis of the rootsicles
was performed to determine the characteristics of the
carbonaceous matter (CM) and the composition of the
black patches and layers not identified by XRD. The
Raman spectra confirmed the presence of disordered
CM, hausmannite and hisingerite (iron (III) phyllo-
silicate). The CM showed two vibrational bands in
the exterior zone of the white hard rootsicles. The
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Figure 6. (Colour online) Raman spectra. (a) Spectrum for the external zone of a white hard rootsicle. The carbonaceous matter showed
G and D vibrational bands that mix that for allophane (upper line). (b) Spectrum for a black layer showing the presence of hausmannite
(peak at 665 cm−1). (c) Spectrum of a black spot in which the hausmannite peak is the widest since it is mixed with that for hisingerite
at around 590 cm−1.
position of the prominent first band varied between
1300 and 1350 cm−1 (Fig. 6a) and corresponded to the
commonly namedD1defect band (Beyssac et al. 2003).
The wider, second band at around 1620 cm−1 (Fig. 6a)
can be interpreted as the G band of the disordered CM,
but with interference from a D2 band. In the brown and
yellow interior part of the white hard rootsicles, the D1
band was the most important feature of the disordered
CM. In some cases it was the only band (no D2/G was
present). The CM bands were frequently accompanied
by a peak at around 850 cm−1 corresponding to allo-
phane (Fig. 6a).
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Figure 7. SEM images of incipient rootsicles: (a) exterior organic coat reveals a microbial component, mainly bacteria and fungi; and
(b) well-preserved root tissues replaced by Si-rich allophane.
The Raman spectra of the black patches showed
a peak at 650–660 cm−1 (Fig. 6b), sometimes along
with those of the disorganized CM and allophane.
This agrees with the Raman signal for hausmannite
(Mn3O4), which consists of a very sharp peak at
about 660 cm−1 (Julien et al. 2004; Mironova-Ulmane
et al. 2009). In some spectra the hausmannite peak
(660 cm−1) was the widest since it was mixed with the
hisingerite peak (590 cm−1) (Fig. 6c).
5.c. SEM observations
5.c.1. Incipient rootsicles
The incipient rootsicles were formed by mineralized or
rotten roots with an organic coating. This coating in-
cluded a large microbial component mainly composed
of bacteria, spores and fungi in the form of filaments,
microspheres, pompons and biofilms (Fig. 7a). Accord-
ing to the EDX data, this organic component wasmixed
with the allophane.
The rootsicles sometimes showed well-preserved
root tissues, totally or partially replaced by Si-rich allo-
phane (Fig. 7b), as deduced from their EDX composi-
tion (atomic Al/Si ratio: 1.02± 0.08, atomic C/Si ratio:
2.54± 1.13). The rotten roots had a lumpy appearance;
no root tissues were preserved. The lumpy masses of
allophane microspheres (0.5 μm in diameter) were
mixedwith root relics. EDXanalyses showed allophane
rich in Si (atomic Al/Si ratio: 1.15± 0.15) plus minor
elements such as Ca, Fe and Mn, and sporadically Na,
Cl andMg.Manganese oxideswere present as scattered
spheres/masses (5–15 μm in diameter).
5.c.2. Hard rootsicles
The three zones described in the white hard roots-
icles (Fig. 4a) were studied by SEM. The exterior zone
was composed of intercalations of compact thin rings
(3–15 μm) with botryoidal surfaces, and porous rings
formed mainly by partially or totally mineralized fila-
ments (Fig. 8a). The compact rings were formed by al-
lophane microspheres (0.5 μm in diameter), together
producing botryoidal aggregates (Fig. 8a). EDX ana-
lyses showed the allophane to be rich in Al (atomic
Al/Si ratio 1.86± 0.13) and often to include other
minor elements such as Ca, Fe and Mn and sporadic-
ally Na, K, S and Cl. Cemented and thick mineralized
filaments were observed at the base of these compact
rings (Fig. 8b). The porous rings were composed of
networks of partially (Fig. 8c) or totally (Fig. 8d) min-
eralized filaments and allophane microspheres. These
microspheres fill any porosity, and cover and thicken
the filaments (Fig. 8c). The black spots on the sur-
face of some allophanic hard rootsicles were formed
by lumpy reticular layers of manganese oxide and allo-
phane spheres.
The intermediate zone was composed of thin allo-
phanic rings mixed with many reticular manganese ox-
ide spheres (Fig. 8e). These spheres were sometimes
covered by biofilms and exopolysaccharides (EPS)
(Fig. 8f), and found individually or in aggregates. EDX
analyses showed these manganese oxide spheres to in-
clude minor elements such as Al, Si, Mn, Fe, Zn and Ce
(Fig. 9a). Thin layers of manganese oxides were also
seen between the thin allophanic rings (Fig. 9b).
The interior zone was formed of a mixture of root
relics (Fig. 9c), allophane microspheres, reticular man-
ganese oxide spheres, mineralized filaments, fungi,
biofilms and EPS. The roots were either mineralized
or rotten. Mineralized roots showed well-preserved tis-
sues due to their partial or total replacement by allo-
phane (Fig. 9d). The rotten roots were covered by many
filaments, biofilms and EPS, all mixed with allophane
microspheres andmanganese oxide spheres (5–10 μm)
(Fig. 9e). Sporadically, the filaments showed helical,
stalked morphologies (Gallionella s.p.) and appeared
within the vessels of the root tissues (Fig. 9f). Thin
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Figure 8. SEM images of white hard rootsicles. (a) Intercalation of compact and porous rings in the exterior zone. The botryoidal
compact rings are formed from allophane microspheres that give rise to botryoidal aggregates (white arrows), plus porous rings formed
by bacterial filaments mineralized by allophane (black arrows). (b) Detail of a bacterial filament ring at the base of a compact ring.
The filaments are thicker and cemented with allophane, thus building up a more compact ring. (c) Networks of bacterial filaments
in the porous rings, with a few replaced by allophane. (d) Networks of bacterial filaments totally replaced by allophane and showing
exopolysaccharides (EPS) between them (black arrows). (e) Rings of the intermediate zone. Some allophanic rings showed many
scattered spheres of manganese oxides. (f) Detail of the reticular manganese oxide spheres covered by biofilms and EPS (black arrow).
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Figure 9. SEM images of white hard rootsicles. (a) Intermediate zone: layers of manganese oxides intercalated between the allophanic
rings. (b) Close-up of (a). EDX spectra showed Al, Si, Mn, Fe, Zn and Ce to be incorporated into the spheres of manganese oxides.
(c) The interior zone with root relics. (d) Mineralized root with well-preserved tissues. (e) Bacterial filaments, biofilms and EPS,
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layers of the manganese oxides sometimes surroun-
ded the root remains. The microbial components and
the rotten organic matter provided a wealth of C that
showed up in the EDS analyses.
The red (ferric) hard rootsicles formed a structure of
rings composed of intercalations of compact thin rings
(4–10 μm) with botryoidal surfaces, and porous rings
formed mainly from mineralized filaments (Fig. 10a).
The ferric minerals showed coalescence mi-
crospheres that formed botryoidal morphologies
(Fig. 10b). EDX analyses revealed the ferric minerals
to be rich in Si (atomic Fe/Si ratio: 4.11± 1.5) and to
sometimes include otherminor elements such asCa, Co
andMn. The filaments showedmainly straight morpho-
logies (Lepthotrix spp.; Fig. 10c) but also some helical
forms (Gallionella spp.). Occasionally, small accumu-
lations of allophane microspheres appeared between
the bacterial filaments (Fig. 10c). Biofilms covered the
ferric microspheres inside the porous rings (Fig. 10d).
Layers with large accumulations of manganese oxides
(Fig. 10e) were between the ring structures. Filaments
encrusted by ferric minerals also occurred on Mn ox-
ides (Fig. 10f). No relic root tissues were seen.
5.c.3. Black spongy rootsicles
The black spongy rootsicles showed masses and min-
eralized filaments of allophane with many reticular
spheres and thin layers of Mn oxides (Fig. 11a). EDX
analyses showed the allophane to be rich in Si (atomic
Al/Si ratio: 1.03± 0.1). Other elements such as Fe, Ca
and Mn, and sporadically Na, Ti, Mg and Cl, were
sometimes included. The roots were partially rotten
and showed well-preserved small vessels (Fig. 11b).
The best-preserved root tissues were those partially or
totally replaced by Si-rich allophane (atomic Al/Si ra-
tio: 1.21± 0.08, C/Si: 3.50± 1.40).
6. Discussion
Field observations made at the Galeria da Queimada
lava tube revealed the cave roof to be very near the
surface of the ground (<0.5 m) and to be covered
with volcanic soil. The soils of Terceira, mainly an-
disols, developed from young volcanic materials under
damp temperate conditions (Pinheiro et al. 2004). An-
disols have a colloid fraction dominated by amorph-
ous and short-range-order materials such as allophane,
imogolite, ferrihydrite and Al/Fe–humus complexes
(Dahlgren, Saigusa & Ugolini, 2004). These minerals
usually form during the early weathering of volcanic
materials and some became constituents of the present
rootsicles. These rootsicles were formed from infiltrat-
ing water that had passed through the soil covering the
cave roof. This water would have become loaded with
ions from the soil.
6.a. Mineralogical composition: organic versus inorganic
precipitation
The incipient rootsicles, white hard rootsicles and black
spongy rootsicles were found to be formed mainly
of allophane (sometimes with minor halloysite), al-
though the black spongy rootsicles also contained large
amounts of Mn oxides. In contrast, the red hard roots-
icles were composed mainly of HFO minerals. Mn ox-
ides, and sometimes hisingerite, appeared as minor
minerals in all the studied rootsicle types, forming
black patches and thin layers or rings. Allophane and
HFO minerals have several characteristics in common:
(1) they are typical minerals of andisols; (2) they both
have poorly ordered phases; (3) their morphologies un-
der the SEM are similar (they have a fabric of micro-
spheres that coalesce and form botryoidal aggregates),
and (4) they form compact rings or rings associated
with filaments, the shape and size of which are con-
sistent with a bacterial origin (Jones, Renaut & Kon-
hauser, 2005). The microspheres, which had a com-
mon structure, probably formed after shrinkage via the
partial ordering of a gel that led to the expansion of
voids (bubbles) and the partial ordering of the Fe/Si/Al-
oxygen network (Eggleton, 1987). Much of the water
contained in these non-crystalline minerals is probably
found within these bubbles.
6.a.1. Allophane and halloysite formation
The allophane formation conditions in the rootsicles
can be established from the data obtained for mineral
soils. Dahlgren, Saigusa &Ugolini (2004) indicate that
a pH of 5–7 promotes the formation of Al-polymers
over Al–humus complexes, and that these Al-polymers
react with silica to form allophane. The pH of the drip-
water associated with the allophanic white and black
rootsicles (6.57 and 5.76, respectively) falls within this
interval. Wells et al. (1977) described the inorganic de-
position of allophane in the stream channels of springs
to be caused by a rise in pH on the loss of excess CO2.
Few studies have emphasized the role of bacteria in
the formation of allophane.Urrutia&Beveridge (1995)
and Kawano & Tomita (2002) indicate that poorly
ordered Al-Si or Al-Si-Fe minerals are produced on
bacterial surfaces as a consequence of interaction with
dissolved cations such as Al, Si and Fe. The organic
polymers of the bacterial cell act as chemical absorbers
as well as a template for the precipitation and growth
of poorly ordered Al-Si-Fe minerals. According to the
latter authors, in neutral conditions the silicate minerals
developing on bacterial surfaces were probably formed
by the binding of Si anions via bridging with metal ions
bound to the cell surface via its net negative charge.
Halloysite was scarce in the studied rootsicles.
Its localization in filamentous bacterial morphologies
could not be distinguished by SEM given the small
size of the mineral and because its own morphology is
sometimes similar to that of bacterial filaments. Hal-
loysite formation via bacterial mediation has been little
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Figure 10. SEM images of red hard rootsicles. (a) Exterior zone with a ferric ring structure. This zone shows the intercalation of
compact thin rings with botryoidal surfaces (black arrow) and porous rings formed by mineralized bacterial filaments. (b) Detail of
botryoidal morphologies formed by ferric microspheres. (c) Small accumulations of allophane microspheres (white arrow) between the
ferric bacterial filaments in the porous rings. (d) Biofilms covering ferric microspheres inside the porous rings. (e) Large accumulations
of manganese oxides with botryoidal morphologies in the black spots of a red hard rootsicle. (f) Bacterial filaments encrusted by ferric
minerals on reticulated accumulations of manganese oxides.
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Figure 11. SEM pictures of two black spongy rootsicles. (a) Scattered spheres of manganese oxides in an allophanic mass. Close-up
(right) showing the manganese oxide spheres. (b) Fragments of well-preserved allophanic root tissues inside the allophanic mass.
discussed in the literature, but the mechanism behind it
may be similar to that of allophane formation. The term
bio-halloysite was coined by Tazaki (2005) in studies
of laboratory incubations of native minerals and resid-
ent microorganisms. This author reports a halloysite-
like mineral to form on the cell walls of (tentatively)
sulphate-reducing bacteria.Minyard et al. (2011) noted
the presence of short nanotubes on cell surfaces in a
saprolite sample, but fewer on the surrounding min-
erals. They suggested that cell surfaces may be the
preferred sites for halloysite nucleation.
The bacterial genesis of halloysite cannot be clearly
established for the present rootsicles since potential
inorganic mechanisms exist: (1) the maturation of al-
lophane (Bosák et al. 2002) and (2) its formation in
preference to allophane when Si exceeds 10 mg L−1 or
when annual rainfall is <1600 mm (Parfitt, 2009).
6.a.2. Ferric minerals (HFO minerals and hisingerite)
Ferrihydrite and other hydrated and hydroxylated iron
oxide minerals occur widely in caves (Hill & Forti,
1997). Ferric rootsicles, formedmainly by Si-rich HFO
minerals (incipient ferrihydrite and less-ordered hy-
drated oxi-hydroxides), are very extended throughout
the Galeria Queimada lava tube. Ferrihydrite is often
the predominant iron oxi-hydroxide formed in soils
during the early weathering of all volcanic materials
(Childs, Matsue & Yoshinaga, 1990) and its presence
is significant in the soils of Terceira (Gérard et al. 2007).
In the laboratory, 2-line ferrihydrite is prepared by the
rapid oxidation of Fe (II) solutions or by the rapid neut-
ralization of Fe (III) solutions. This occurs at ambi-
ent temperatures and at a pH of about 7 (Jambor &
Dutrizac, 1998).
Phoenix et al. (2003) showed that bacterial cells im-
mobilize more Fe than bacteria-free systems in solu-
tions with iron concentrations of 50 ppm. How-
ever, as the concentration increases, non-bacterially-
mediated precipitation begins to dominate. James &
Ferris (2004) observed ochre-coloured bacteriogenic
iron oxide precipitates to behave as potent substrates
for ferric iron precipitation in a creek, with up to 75%
of total iron precipitated. Only 30% of the total iron
precipitated was under purely chemical control. These
authors suggested that the macromolecular composi-
tion of the cell surfaces evolved as an ecophysiological
strategy for obtaining maximum energy yields from
Fe2+ oxidation via enhanced Fe3+ precipitation.
Hisingerite is an amorphous to poorly crystalline hy-
drated iron silicate that has been proposed as an early
product of weathering in iron-rich volcanic deposits
(Dahlgren, Saigusa&Ugolini, 2004). This mineral, de-
tected by detailedmicro-Raman analysis, occurred only
in the black spots of incipient rootsicles and always as-
sociated with hausmannite. It was however scarce and
probably formed by microbial activity. Iron silicates in
conjunction with iron oxides have been found on bac-
terial surfaces (Fortin, Ferris&Scott, 1998). According
to the latter authors, iron silicate formation involves a
complex bindingmechanism inwhich Fe forms bridges
between the reactive sites on cell walls and silicate an-
ions, thus initiating silicate nucleation.
6.a.3 Manganese oxides
Mn oxides produced by microbial activity are believed
to be the most abundant and highly reactive Mn oxide
phases in the environment. Microorganisms, especially
bacteria but also fungi, are known to catalyse the ox-
idation of Mn (II) to form Mn (III, IV) oxide minerals
(Tebo et al. 2004; Rossi et al. 2010). Several invest-
igations have addressed the mechanisms of biological
Mn (II) oxidation and biomineralization, with special
interest shown in the possible existence of a Mn (III)
intermediate (hausmannite) (Tebo et al. 2004). Accord-
ing to the latter authors, it is reasonable to think that
bacteria first oxidize Mn (II) to Mn (III), and then Mn
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(III) is oxidized toMn (IV). Hausmannite (Mn3O4)may
be a primary product of the enzyme-catalysed Mn (II)
oxidation reaction, which later transforms to Mn (IV)
oxides abiotically.
6.b. Rootsicle genesis
The roots become a preferential site for the flow of seep
water and, when environmental conditions (diffusion of
CO2 but also evaporation) are suitable, for guidingmin-
eral deposition (Forti, 2001). This led to the formation
of speleothems over roots (rootsicles), often showing
anastomosis (Hill & Forti, 1997). Forti (2001) suggests
that the interaction between a root and a growing spe-
leothem might affect the morphology (passive effect)
and chemical composition (active effect) of the latter.
6.b.1. Incipient rootsicles
In SEM/EDX analyses, the incipient rootsicles showed
a mixture of organic matter and root tissues partially
or totally replaced by allophane. Root putrefaction was
observed. The organic and gelatinous cover on these
rootsicles may be the microbial by-products of decom-
position.
The literature contains little information on the re-
placement of roots by allophane in caves. However,
this has been reported in some soils under humid and
perhumid conditions and when the weathering envir-
onment is neutral to mildly acidic (Dahlgren, Saigusa
& Ugolini, 2004). These conditions are similar to those
found in the lava tube: the humidity is high and the pH
of the dripwater varies from 5.76 to 7.35.
Martin & Lowe (1989) reported root residues with
cell root structures preserved by allophane impreg-
nation in a podzol; the present mineral replacement
was similar, and tissue structures were preserved.
Grathoff, Peterson & Beckstrand (2003) indicate that
the residence time of water in woody material is very
long, and that wood may serve as a semipermeable
membrane that facilitates initial replacement by allo-
phane. The microbial by-products of root decomposi-
tion could help in such replacements (Buurman, Peterse
& Almendros Martin, 2007; Parfitt, 2009). Kawano &
Tomita (2002) report that allophane minerals may pre-
cipitate rapidly as an early stage product due to the
presence of bacteria.
The incipient rootsicles grow via the laying down
of rings of poorly crystalline minerals, forming hard
rootsicles.
6.b.2. Hard rootsicles
The hard rootsicles have a central zone of partially
or totally mineralized root material and an outer zone
composed of concentric rings of allophane or HFO
minerals, frequently rich in Si (according to the EDX
data).
SEM observations of the white and red hard roots-
icles showed that thin compact rings, formed by in-
organic precipitation, are interspersed by rings com-
prising bacterial filaments with different morphologies.
Sometimes bacterial filament rings, initially porous, be-
came progressively cemented and end up as compact
rings. Micro-Raman analysis revealed well-developed
D1 and D2/G bands of organic matter, a consequence
of the presence of large microbial communities inside
the ring structures.
In the white hard rootsicles, inorganic allophane pre-
cipitation occurred when the meteoric water (acidified
by the presence of soil-derived CO2) infiltrated the
present lava tube. The acidic solutions, rich in Si and
Al, reached the ceiling of the cave and a rapid neut-
ralization occurred via the degassing of CO2, resulting
in the inorganic precipitation of allophane. Plant roots
may also play an active role in allophane precipitation,
notably by causing localized see-saw changes in the
CO2 levels in those areas adjacent to them. The same
is seen in calcite precipitation in carbonate rootsicles
(Forti, 2001; Taboroši, Hirakawa & Stafford, 2004).
The intermediate zone in the white hard rootsicles can
be interpreted as reflecting the relationship between the
root and the surrounding precipitation environments, as
seen in soil rizhocretions.
In the white hard rootsicles, the allophanic porous
rings are formed by undetermined bacterial filaments.
In the red hard rootsicles, the morphology of the fila-
ments is similar to that of others (attributed to Lepto-
thrix spp. and Gallionella spp.) in the speleothems of
the nearby Buracos lava tube (De los Ríos et al. 2011).
Both types of bacteria can extract metabolic energy
via Fe (II) oxidation under neutral pH conditions. Bac-
terial activity seems to be clearly involved in red hard
rootsicle formation, although inorganic HFO mineral
precipitation also occurs to form compact rings. The
pH of the dripwater associated with the red hard roots-
icles was around 7.35, which would favour both the
inorganic (Jambor & Dutrizac, 1998) and organic pre-
cipitation of HFO minerals. During periods when the
Fe concentration of the dripwater reaches>50 ppm, in-
organic HFO mineral precipitation would be favoured
over bacterial precipitation (Phoenix et al. 2003).
Red hard (HFOminerals) andwhite (allophane) hard
rootsicles clearly develop in different parts of the cave.
Indeed, nearly all of the white types are found in the
left gallery and most of the red types in the right gal-
lery (see Fig. 2). This might be explained by: (1) dif-
ferences in the proximity of the lava tube roof to the
surface (the incipient and white rootsicles are located
in areas where the lava tube roof is closer to the surface
than in the red rootsicle area); or (2) the characteristics
of the surface located above the lava tube (plant cover,
amount of water present, etc.). The surface conditions
above a lava tubemay directly influence the pH, organic
matter and colloidal composition of an andisol (Dahl-
gren, Saigusa & Ugolini, 2004). The red rootsicles are
mainly located below waterlogged areas with small,
ephemeral surface ponds and, in many cases, beneath
pasture. These same conditions have been observed on
the surface above other lava tubes on the island (e.g.
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the Buracos or Balcões caves; F. Pereira, pers. comm.,
2012) and their speleothems are also formed from Fe
oxi-hydroxides (De los Ríos et al. 2011). The surface of
the left gallery coincides mainly with the boundary of
pasture fields, where there is a strong concentration of
plants and shrubs (hydrangeas, brambles, ferns, etc.).
6.b.3. Black spongy rootsicles
These show a central zone with a partially or totally
mineralized root, plus an outer zone made up of allo-
phane and Mn oxides. Scattered spheres, masses and
thin layers of Mn oxides, and sometimes hausmannite
(according to the micro-Raman data), were found.
The Mn oxides incorporate minor elements such as
Al, Si, Fe, Zn and Ce. Of these, the most interesting
are Zn and Ce since their incorporation may indicate
a biogenic origin. Miyata et al. (2007) indicate that
biogenic Mn oxides produced by bacteria have struc-
turally less Mn (III), compensated for by exchangeable
charge-balancing cations. Mn-oxidizing bacteria have
a suit of enzymes that not only help to scavengeMn but
also associated elements such as Zn (Toner et al. 2006).
Cewas preferentially incorporated over other rare Earth
elements (REEs) into theMn oxides studied; this might
be attributed to the oxidative scavenging of dissolved
Ce (III) by Mn oxides. Microorganisms would facilit-
ate this incorporation via specific redox events (Tanaka
et al. 2010).
The black spongy rootsicles, formed by allophane
andMnoxides but noHFOminerals, are largely located
in a specific area of the lava tube (Fig. 2) corresponding
to intersections of pasture fields at the surface. In this
area there is thick tree cover (Cryptomeria japonica)
(Dias, Elias & Nunes, 2004).
7. Conclusions
The root-associated stalactites (rootsicles) found in the
Galeria daQueimada lava tube are not particularly com-
mon since they are formed mainly of allophane, HFO
minerals and Mn oxide minerals (the vast majority of
rootsicles seen around the world are composed of cal-
cite). Their mineralogical composition and develop-
mental association with microbes render them unique.
These rootsicles provide an excellent opportunity for
the study of biomineralization induced by microbial
activity in caves, especially with respect to allophane;
this has never before been described in caves.
The Galeria da Queimada lava tube is home to three
rootsicle types – incipient, hard (white and red) and
black spongy – of different mineralogy, texture and
structure. Allophane, HFO minerals and Mn oxides,
typical of andisols (the soil type covering the lava tube
roof), precipitated from the dripwater running along
the roots and formed all these rootsicles.
Incipient rootsicles are the first step in rootsicle
formation. Those inspected showed the microbial
products of root putrefaction and the initial replace-
ment of plant tissues by allophane. The microbial by-
products of plant decomposition could help in such re-
placement. The role of the roots themselves in rootsicle
formation is unclear, although they can cause localized
changes in dripwater CO2 levels and thus enhance the
initial inorganic precipitation of allophane via the res-
ulting pH changes.
The hard rootsicles (themost developed) have a cent-
ral zone with partially or totally mineralized roots plus
an exterior zonemade up ofmany concentric rings com-
posed of allophane and/or Si-rich HFOminerals. In the
white hard rootsicles, the intermediate zone was inter-
preted as a consequence of the relationship between the
root and the surrounding precipitation environment, as
seen in soil rizhocretions. The alternation of organic
and inorganic precipitation of allophane and Si-rich
HFOminerals builds up the ring structure. Organic pre-
cipitation is facilitated by bacteria (observed in large
quantities in SEM images), which appear as filament-
ous structures. Some porous bacterial rings become
progressively cemented and eventually compact. The
changes in the pH of the dripwater and in the cave tem-
perature would favour the inorganic precipitation of al-
lophane and HFO minerals in compact rings, although
most precipitation would be bacterially induced.
The mainly straight filament morphologies are in-
dicative of Leptothrix spp. The helical morphologies
seen (in much smaller numbers) in the ferric rootsicles
might be indicative of Gallionella spp. In general, or-
ganic matter (roots and their decomposition products)
and bacterial activity leave their mark in the rootsicles
as G and D bands in the CM detected by micro-Raman
analysis.
The black spongy rootsicles, formed mainly from
allophane and Mn oxides, conserve rotten root mater-
ial. It is reasonable to hypothesize that microorganisms
(especially bacteria), but also fungi, catalyse the oxida-
tion of Mn (II) to form Mn (III, IV) oxide minerals. Zn
and Cewere incorporated into these manganese oxides,
probably also as a consequence of microbial activity.
Mn oxide minerals, and occasionally hisingerite, ap-
pear as black patches, spots and thin layers in all the
types of rootsicle examined.
The white hard, red hard and black spongy rootsicles
develop preferentially in different parts of the cave. The
surface conditions above the cave roof (pasture fields,
or boundaries between these and dense vegetation),
may influence the type of rootsicle found. These soils
may be of different pH, contain different amounts of
organic matter or differ in their colloidal composition,
for example. The red hard rootsicles are mainly located
under areas of pasture with waterlogged soils and small
ponds. The white hard and black spongy rootsicles are
mainly locatedwhere the roof is close to the surface and
where the surface vegetation (hydrangeas, brambles,
ferns, etc.) is dense along the boundaries of pasture
fields.
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6.3.1.3 Conclusiones parciales
El estudio de minerales, texturas y estructuras de los espeleotemas asociados a raíces 
“rootsicles” en el tubo de lava de Galeria da Queimada han permitido clasificarlas en tres 
tipos: incipientes (ocres), duras (blancas y rojas) y esponjosas (negras). Su composición es poco 
usual en estalactitas ya que están constituidas principalmente por alofana, óxi/hidróxidos 
de Fe ricos en sílice y óxidos de Mn. Estos minerales son consecuencia de la formación de 
andisoles que cubren el techo de la Galeria da Queimada.
Las rootsicles incipientes (color ocre) están formadas principalmente por alofana y se 
interpretan como el primer estadio de formación de las rootsicles, ya que incluyen los primeros 
productos microbianos debidos a la putrefacción de la raíz y el reemplazamiento inicial de 
los tejidos vegetales. El rol activo de las propias raíces en la formación de las rootsicles, no 
está claro, aunque estas provocarían cambios locales en los niveles de CO2 del agua de goteo 
y así favorecerían la precipitación inorgánica inicial de alofana a través de los cambios de pH 
resultantes.
Las rootsicles duras están formadas esencialmente por anillos de  alofana (blancas) y óxi/
hidróxidos de Fe ricos en sílice (rojas). Son las más desarrolladas y presentan una zona central 
con raíces o fragmentos de estas, parcial o totalmente mineralizadas, y una zona exterior 
compuesta por muchos anillos concéntricos (alternancia de compactos y porosos). Cabe 
destacar, que las rootsicles duras, de color blanco, presentan como peculiaridad una zona 
intermedia, interpretada como una consecuencia de la relación entre la raíz y el ambiente de 
precipitación que la rodea.
Las rootsicles negras y esponjosas formadas principalmente por alofana y óxidos de Mn 
también conservan en su interior restos de raíz podrida. Aunque no se observan estructuras 
filamentosas, se plantea también la hipótesis de que las bacterias catalizan la oxidación de Mn 
(II) para formar minerales de óxidos de Mn (III, IV). El Zn y el Ce incorporados en estos óxidos 
de Mn probablemente también son consecuencia de la actividad microbiana. Además de en 
las rootsicles negras, los minerales de óxidos de Mn (ej. hausmanita, detectada en Micro-
Raman), y ocasionalmente la hisingerita, aparecen como pequeñas manchas y láminas finas 
de color negro en todos los otros tipos rootsicles estudiadas.
La presencia de actividad bacteriana es evidente en todos los tipos de rootsicles encontrados 
en Galeria da Queimada. La estructura en anillos de las rootsicles duras, es debida a la alternancia 
entre la precipitación inorgánica o orgánica. Es decir, los anillos compactos están formados 
por los minerales precipitados inorgánicamente (debido a cambios en la temperatura y el pH 
del agua de goteo) y los porosos están formados por estructuras filamentosas, atribuidas a 
bacterias más o menos mineralizadas y que favorecieron la precipitación del mineral. Estas 
bacterias filamentosas se presentan con formas rectas, que podrían ser indicativas de la
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bacteria Leptothrix sp o con formas helicoidales en menor cantidad, que podrían ser 
indicativas de la bacteria Gallionella sp.  La materia orgánica de las raíces y sus productos de 
descomposición, junto con la actividad bacteriana dejan evidencias claras cuando se estudian 
en Micro-Raman  ya que se observan claramente las bandas G y D correspondientes a materia 
orgánica.
Se observa una distribución evidente y preferencial de los tipos de  rootsicles  a lo 
largo del tubo volcánico de Galeria da Queimada. Las rootsicles duras y rojas se localizan 
principalmente bajo áreas de pasto con suelos anegados estacionalmente. En cambio, las 
rootsicles duras y blancas y las negras esponjosas, por lo general se sitúan donde el techo 
de la cueva está más cerca de la superficie, y donde la vegetación (plantas altas, tales como, 
hortensias, helechos, zarzas, etc.) es mucho más densa coincidiendo con los límites de los 
campos de pasto. Se deduce entonces que los suelos dispuestos encima del techo de la cueva 
pueden tener diferentes valores de pH, cantidades variables de materia orgánica, o diferir en 
su composición coloidal, influyendo todo ello, en las aguas que penetran en la cueva a través 
del goteo canalizado por las raíces.
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Galería Fotográfica
Itinerario de Suroeste a Noreste del tubo lávico de Galeiria da Queimada. Fotógrafo: Roberto F. 
García. Modelos: Carolina Ruiz y Raquel Daza (espeleofoto.com)
Topografía de la cueva Galeria da Queimada. 
Foto 1. Entrada del tubo lávico Galeria da Queimada.
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Foto 4. Recubrimientos blandos de 
alofana formados por pequeños 
gours.
Foto 2. Galería izquierda del tubo lávico. Marcas horizontales de diversos niveles de flujos de 
lava.
Foto 5. Detalle de microgours 
azulados (alofana y manganeso).
Foto 6. Estalactitas blancas y 
duras de alofana. 
Foto 3. Estalactitas de alofana alineadas a partir de grietas longitudinales y transversales en el 
techo de la galería izquierda.
5 cm 2 cm 1 cm
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Foto 7. Estalactitas a partir de raíces “rootsicles”. Detalle de las raíces mineralizándose en 
alofana.
Foto 9. Detalle estalactita de óxi/
hidróxidos de hierro.
Foto 10. Detalle de un pingo de 
lava (estalactita de lava).
Foto 11. Estalactita de óxi/
hidróxidos de hierro
Foto 8. Galería derecha del tubo lávico. Estalactitas de óxi/hidróxidos de hierro alineadas en 
grietas del techo.
1 cm
5 cm 1 cm 10 cm
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Foto 12. Grandes columnas óxi/hidróxidos de hierro en la galería derecha del tubo lávico.
Foto 13.  Estalactitas negras y esponjosas de 
alofana y manganeso.
Foto 14. Estalatitas rojas y duras de óxi/hidróxidos 
de hierro.
Foto 15. Grandes estalactitas de óxi/hidróxidos de hierro alineadas en grietas del techo.
5 cm 5 cm
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Las tres cuevas volcánicas estudiadas en la Isla Terceira son: Branca Opala, Galeria da 
Queimada (ambas tubos volcánicos) y Algar do Carvão (sima volcánica). Se sitúan al NW, N y 
centro de la isla respectivamente, pero en diferentes puntos de la misma unidad geológica 
llamada Zona Basáltica fisural (Nunes, 2000, 2004; França et al. 2003). El tubo lávico de Branca 
Opala está asociado a los flujos basálticos del episodio eruptivo del Sistema de Cavernícola 
Malha -Balcões -Chamusca, emitidos por el cono de escorias de Galiarte, y de edad infe¬rior a 
6600 a. B.P (Nunes et al. 2014). Este tubo de lava con dos entradas y una claraboya, tiene 99 
m de longitud, 0.7–5 m de altura, y una anchura de 1,6–10 m (Borges et al. 1992). En cambio 
el tubo de Galeria da Queimada se enclava en un flujo de lava basáltico emitido por los conos 
de escoria de Picos Gordos hace 4500 años (Calvert et al. 2006), con una sola entrada, 640 m 
de extensión, 0.3–2.5 m de altura y 0.26–10.9 m de anchura (Borges et al. 1992). Por último, la 
sima de Algar do Carvão, cerca de la caldera de Guilherme Moniz (Nunes, 2000), está situada 
en un cono volcánico basáltico que estuvo activo aproximadamente hace unos 2.000 años 
(Forjaz et al. 2004; Nunes et al. 2004), llamado cono de escorias Algar do Carvão. Esta sima 
está compuesta por una chimenea volcánica y dos cúpulas de gran tamaño, alcanzando una 
profundidad de 125 m. La parte final desemboca en un lago que en los meses de lluvia puede 
tener 15-20 m de profundidad, y en los meses de verano puede secarse (Carvalho et al. 2004).
La heterogeneidad entre las tres cuevas volcánicas en tipo, morfología, y situación, 
suponen grandes diferencias en la composición de las aguas de infiltración, y en los procesos 
y ambientes de formación. Como consecuencia, existe una gran cantidad y variedad de 
tamaños, composiciones, tipos de espeleotemas y depósitos. Se pueden definir, espeleotemas 
subacuáticos (estromatolitos opalinos y restos silicificados en la cueva de Branca Opala 
(Bustillo et al. 2010; Daza et al. 2012; Daza & Bustillo, 2014a) y espeleotemas subaéreos 
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Los espeleotemas de sílice suelen formar se en climas templados y húmedos, porque en 
este tipo de ambientes se favorece la alteración de los silicatos de las rocas y sedimentos, 
y se producen soluciones acuosas ricas en sílice, las cuales acaban formado espeleotemas 
pequeños y finos (recubrimientos botroidales, estalactitas, estalagmitas, etc.; Hill & Forti, 
1997; Forti, 2005).
Se encuentran referencias de ellos en: rocas volcánicas (Webb & Finlayson, 1987; Forti, 
2005; Bustillo et al. 2010; Daza et al. 2012; Miller et al. 2014), granitos (Webb & Finlayson, 
1987; Willems et al. 2002; Vidal & Vaqueiro, 2007; Cioccale et al. 2008; Vidal et al. 2010) o 
cuarcitas y areniscas (Wray, 1999, 2011; Aubrecht et al. 2008, 2012). Algunos autores han 
determinado también que en los espeleotemas de sílice puede existir actividad microbiana, 
donde se han observado estructuras filamentos y bacterias filamentosas en algunas ocasiones 
(Willems et al. 2002, Aubrecht et al. 2008, 2012; Miller et al. 2014).
7.2 ESPELEOTEMAS DE SÍLICE
(estalactitas asociadas o no a raíces, estalagmitas, coladas, microgours, recubrimientos, etc.) 
en la sima de Algar do Carvão (Hill & Forti, 1997; Forti, 2005; Daza et al. 2014) y en el tubo 
lávico de Galeria da Queimada (Daza & Bustillo, 2014b).
Los espeleotemas silíceos estudiados en la cueva de Branca Opala (estromatolitos opalinos 
y restos vegetales silicificados), y en la sima Algar do Carvão (estalactitas, estalagmitas, coladas 
y recubrimientos) están formados por la fase mineral de ópalo-A (SiO2·nH2O), no apareciendo 
ni ópalo-CT ni cuarzo. La presencia de ópalo es habitual en los tubos volcánicos (Hill & Forti, 
1997), sin embargo, es menos frecuente que aparezca en gran cantidad, tal y como pasa en 
ambas cuevas, y especialmente en la sima de Algar do Carvão, donde los espeleotemas de 
sílice son los más grandes descritos hasta el momento en la literatura científica. 
El ópalo-A se caracteriza por presentar en los espectros de DRX una banda prominente 
entre 15–30° 2θ, con un máximo centrado alrededor de 22° 2θ (~4 Å) (Jones & Segnit, 1971). 
La anchura total a mitad de la altura (FWHM) varía entre 6 y 8° 2θ, lo que determina que es un 
ópalo-A desordenado (Herdianita et al. 2000). 
Los estromatolitos del tubo lávico de Branca Opala están formados por un 80–100% de 
ópalo-A, presentando feldespatos y piroxenos como minerales accesorios. Estos provienen de 
7.2.1 Variabilidad mineralógica y composicional
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los sedimentos volcanoclásticos finos que se encuentran incluidos dentro de ellos. El ópalo-A 
que forma la zona microlaminada inferior es más ordenado, con una media de 7.84° 2θ en los 
valores de FWHM, que el de la zona microlaminada superior donde la media de los valores de 
FWHM es de 8.00° 2θ (Daza et al. 2012; Daza & Bustillo, 2014a). En cambio, los espeleotemas 
de la sima de Algar do Carvão están constituidos por un 95–100 % de ópalo-A, y solo en 
algunos casos se observa <5 % de minerales accesorios (feldespatos, piroxenos y micas). Los 
valores de la anchura a mitad de la altura (FWHM) del ópalo-A tienen una media de 6,77° 2θ. 
Al comparar el valor medio de la anchura a la mitad de la altura (FWHM) en ambas cuevas, se 
obtiene que los espeleotemas de Algar do Carvão presentan un ópalo-A más ordenado que 
en los estromatolitos de Branca Opala.
La ordenación y el envejecimiento, son transformaciones diagenéticas que ocurren en 
las fases opalinas por efecto del tiempo, implicando pérdida de agua en su composición 
(Williams & Crerar, 1985). Las diferencias y tipos de agua en el ópalo-A han impedido la plena 
comprensión de los procesos involucrados en la diagénesis de esta fase mineral (Day & Jones 
2008).
Según los análisis realizados por Day & Jones (2008), el contenido en agua del ópalo-A, en 
geiseres de Nueva Zelanda, varia de 12.1 a 2.1 % en peso. Los ópalos de los estromatolitos de 
Branca Opala varían entre 12.08 y 0.2 % en peso. as microlaminaciones blanca y parda refleja 
que los valores medios son parecidos (5.79±2.6 y 5.18±3.3 % en peso, respectivamente), 
indicando que los valores altos son similares a los datos de Day & Jones (2008) encontrados 
en ópalos formados en aguas calientes.
En el caso de los espeleotemas de sílice de Algar do Carvão, gran parte de los análisis, 
han sido descartados por que las relaciones atómicas Si/O superaban 0.87, que es el valor 
máximo necesario para considerar los datos válidos. Los datos válidos en los espeleotemas 
opalinos de la sima Algar do Carvão muestran gran variabilidad (entre 10.1 a 0.3), dentro de 
estos valores las microláminas transparentes contienen un 4.41±3.13 en peso de agua, y las 
microláminas blancas un 3.905±3.20, por lo que se deduce que las láminas transparentes 
tendrían más agua que las blancas. En comparación con la cueva de Branca Opala, la sima de 
Algar do Carvão presenta valores algo menores en contenido en agua.
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A pesar de que ambas cuevas presentan espeleotemas de composición mineralógica 
parecida, la interpretación de los datos petrológicos y observaciones en MEB, indican que 
tienen génesis muy diferentes.
Todos los estromatolitos opalinos definidos en la cueva de Branca Opala aparecen por 
debajo de una línea horizontal, interpretada como un nivel fósil de agua que se marca a lo largo 
de las paredes de la cueva (Daza & Bustillo, 2014a), indicando que los estromatolitos se han 
formado en condiciones subacuáticas, bajo la superficie de un paleolago. Los estromatolitos 
encontrados sobre las paredes del tubo volcánico presentan formas botroidales, sin embargo, 
los encontrados en el techo presentan morfologías en forma de nube (“clouds”), según Hill 
& Forti (1997). los espeleotemas en forma de nube, representan grandes recubrimientos 
subacuáticos sobre el relieve de la roca encajante, y este autor presenta como ejemplo los 
espeleotemas producidos dentro de antiguos lagos en las cuevas de Lechuguilla (New Mexico), 
y de Giusti en (Italia). Por lo tanto, se deduce que las partes donde se encuentran este tipo de 
estromatolitos estuvieron totalmente inundadas por el paleolago.
Se describen tres tipos de estromatolitos opalinos en la cueva de Branca Opala: Tipo I, II y 
III. Respecto el tamaño y la distribución de estos tres tipos de estromatolitos a lo largo del tubo 
de lava, se observa que los estromatolitos tipo I (más complejos y abundantes) se encuentran a 
largo de todas las paredes cubiertas por el paleolago. Su tamaño varía aleatoriamente, aunque 
que por lo general aumentan su tamaño hacía el centro de la cueva donde la columna de agua 
fue mayor, y por lo tanto estuvieron creciendo a más profundidad (Daza & Bustillo, 2014a). En 
cambio, los estromatolitos tipo II son muy pequeños y se sitúan justo por debajo de la línea 
que marca el nivel fósil de agua, y por último, los estromatolitos tipo III se encuentran en los 
bordes del paleolago donde la columna de agua era muy pequeña. Los estromatolitos opalinos 
de la cueva Branca Opala, se desarrollan a partir de un biostroma laminado y continuo (Preiss, 
1976), creciendo después como acumulaciones en forma de domo y columnas, terminando 
en un nuevo biostroma tabular.
Actualmente, estos estromatolitos se encuentran en condiciones subaéreas y tapizados por 
una cáscara oscura fina y dura, hecho que demuestra que no están creciendo. Están compuestos 
por tres zonas (zona microlaminada inferior, zona intermedia y zona microlaminada superior) 
que se formaron a partir de diferentes comunidades bacterianas dando lugar a morfologías 
microlaminadas, arborescentes, cerebroidales, etc. Aubrecht et al. (2008) encuentra en los 
bioespeleotemas silíceos de la cueva de Charles Brewer, que las capas finas y laminadas 
están formadas por microbios filamentosos silicificados, mientras que las capas porosas con 
morfologías peloidales (parecidas a las encontradas en la zona intermedia de los estromatolitos 
de Branca Opala), estan formadas por cianobacterias tipo Nostoc. De acuerdo con Cangemi 
et al. (2010), la alternancia de las capas estromatolíticas podría responder a cambios locales 
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y temporales en las condiciones ambientales. Estas condiciones producirían variaciones en 
la saturación de sílice del paleolago del tubo lávico de Branca Opala, provocando según los 
casos, una acumulación más o menos abiótica o biótica y diferentes comunidades microbianas.
La silicificación subacuática fue tan intensa en los estromatolitos opalinos de la cueva 
de Branca Opala, que borró las microestructuras de las microlaminaciones, sin poderse 
distinguir muchas de sus características, ni siquiera en las observaciones en MEB. McInnish 
et al. (2002) sugiere que los estromatolitos con tapetes microbianos con laminaciones lisas 
están restringidos a ambientes de aguas poco profundas, donde podríamos incluir a aquellos 
estromatolitos tipo III formados únicamente por las partes microlaminadas.
Los estromatolitos opalinos no presentan superficies erosivas entre las tres zonas 
principales de crecimiento que los forman, sugiriendo un crecimiento continuo sin exposición 
subaérea. Estas características apuntan que había un sistema relativamente cerrado dentro 
de la cueva, manteniendo los estromatolitos sumergidos mientras se formaban (Daza & 
Bustillo, 2014a). Los cambios dentro de la estructura interna entre las tres zonas, no pueden 
ser explicados como variaciones de luz, energía del agua o fluctuaciones, como proponen 
Walter (1977) y Petryshyn & Corsetti (2011), ya que se formaron en un ambiente tranquilo y 
en completa oscuridad.
Los espeleotemas de sílice de Algar do Carvão están formados por los procesos habituales 
de formación en condiciones subaéreas, siendo el goteo y la escorrentía de aguas de 
infiltración los principales factores que los forman (Daza et al. 2014). Los espeleotemas 
se distribuyen a través de grietas en el techo, donde se concentran goteos más o menos 
continuos dependiendo de las estaciones secas y húmedas, formándose las correspondientes 
estalactitas y estalagmitas, y en fisuras en las paredes por donde corren las aguas de infiltración 
y se forman las coladas y recubrimientos finos (Daza et al. 2014). Estos grandes espeleotemas 
de sílice, compuestos en su totalidad por una intercalación continua de láminas sub-paralelas 
blancas y transparentes, están activos, es decir, siguen creciendo en la actualidad debido a 
que no ha cesado el goteo continuo de aguas meteóricas de infiltración (Daza et al. 2014). 
En ocasiones, las microlaminaciones se adaptan al relieve de la roca volcánica y presentan 
ondulaciones. Igual que en la cueva de Branca Opala los espeleotemas de Algar do Carvão no 
muestran superficies de erosión entre las microlaminaciones que forman los espeleotemas 
silíceos. 
La presencia de estructuras y texturas primarias, y el hecho de que la única fase mineral 
que forma los espeleotemas de ambas cuevas sea la más amorfa de la sílice (ópalo-A), sugiere 
que no han sufrido casi procesos diagenéticos por envejecimiento (Lynne et al. 2008).
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Las microlaminaciones observadas en los espeleotemas de sílice pueden ser explicadas 
por numerosas respuestas biológicas, geoquímicas y físicas. En los estromatolitos opalinos 
de Branca Opala, las microlaminaciones de la parte superior e inferior muestran abundantes 
marcas y moldes de bacterias filamentosas, mientras que, en las microlaminaciones que 
forman los espeleotemas silíceos de Algar do Carvão las marcas microbianas son muy escasas.
Las microlaminaciones que muestran evidencias microbianas, representan una litificación 
temprana de tapetes microbianos silicificados, favoreciendo la conservación de la 
microestructura (p.ej. Reid et al. 2000; Berelson et al. 2011). La litificación de los tapetes 
microbianos es consecuencia de la rápida degradación de las vainas bacterianas y de la 
descomposición de una matriz amorfa formada por exopolímeros bacterianos (Reid et al. 
2000). Según Monty (1976), las microlaminaciones pueden explicarse por la alternancia del 
crecimiento de los componentes orgánicos, con diferencias periódicas en la mineralización de 
la bacteria dominante.
Berelson et al. (2011) documentó que los estromatolitos formados en hotsprings mostraban 
cuerpos sumergidos y microlaminados, formados por una alternancia de láminas oscuras 
(filamentos mineralizados compactos y orientados en sub-paralelo a la laminación) y láminas 
claras con mayor porosidad (filamentos mineralizados muy poco empaquetados y orientados 
en perpendicular a la laminación). En cambio, Mata et al. (2012) interpreta está laminación 
como consecuencia de una alternancia de haces de filamentos que atrapan o no burbujas de 
gas ricas en oxígeno.
Independiente de la influencia de la actividad bacteriana en las microlaminaciones de 
los estromatolitos estudiados, estos presentan laminaciones con diferente color (blancas o 
pardas) que pueden ser explicadas por contaminantes terrígenos. Según los datos químicos 
obtenidos en longitud de onda, se observa que las láminas de color pardo contienen más 
proporción de aluminio (Si/Al: 77.98±22.48), que las blancas (Si/Al: 100.36±33.12). Este 
aluminio se atribuye a la pequeña proporción de siliciclásticos finos que contaminan los 
estromatolitos.
Las microlaminaciones de los espeleotemas de sílice de la sima Algar do Carvão al estar 
formadas por microesferas de ópalo-A (0.03-0.05 µm), sin casi restos atribuibles a bacterias, se 
atribuyen en gran medida a precipitación abiogénica (Daza & Bustillo, 2014c). La precipitación 
inorgánica es tan intensa que diluye la actividad bacteriana. Es difícil establecer en MEB las 
diferencias entre las microlaminaciones, únicamente en algunos casos se ha podido observar 
que las microesferas están completamente soldadas entre sí, dando laminaciones lisas y 
compactas, y en otros casos presentan microporosidad entre ellas, dando lugar a laminaciones 
más grumosas.
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La biomineralización está presente en todas las partes que forman los estromatolitos 
opalinos de Branca Opala, siendo menos evidente en los grandes espeleotemas de la sima de 
Algar do Carvão. La forma y el tamaño de las estructuras filamentosas observadas en ambas 
cuevas son consistentes con un origen bacteriano (Jones et al. 2005), aunque las bacterias 
no pudieron ser identificadas a partir de sus marcas y sus moldes. Las formas filamentosas 
también se encuentran colonizando las porosidades del basalto (roca encajante), indicando 
una colonización microbiana abundante en ambas cuevas volcánicas.
Las bacterias proporcionan ligandos superficiales reactivos que absorben la sílice a partir 
de la solución y, como consecuencia, reducen la energía de activación asociada a la nucleación 
del ópalo (Konhauser 2007). Durante la silicificación experimental de la bacteria Calothrix, 
Benning et al. (2004) confirman que el proceso se rige inicialmente por un engrosamiento 
de la vaina polisacárida exopolimérica. Las microesferas de ópalo precipitadas encima de 
los filamentos reproducen la morfología de estos, aumentando su diámetro. Las microesferas 
opalinas precipitadas en los espacios porosos entre los filamentos tienen la misma morfología 
básica que las precipitadas encima de los filamentos originales, aunque su superficie es más 
lisa. Konhauser (2007) indica que la precipitación de sílice continua auto-catalíticamente y 
abiogénicamente durante un tiempo después de la muerte bacteriana.
7.2.4 Las bacterias y la biomineralización
Estudio de los espeleotemas de las cuevas volcánicas de la Isla Terceira (Azores, Portugal)
En la cueva de Galeria da Queimada, los espeleotemas estudiados, y entre ellos los 
definidos como rootsicles (estalactitas a partir de raíces), presentan colores (blancos, 
rojos, negros, etc.) y consistencias muy variables (blandas, duras y esponjosas) que son 
consecuencia de su composición mineralógica y proporción de agua. Los espeleotemas están 
formados principalmente por alofana y minerales de óxi/hidróxidos de Fe y Mn, detectándose 
puntualmente haloisita, hausmanita y hisingerita (Daza & Bustillo, 2014b). De todos ellos, los 
óxi/hidróxidos de hierro son los constituyentes mayoritarios.
Los espeleotemas de Galeria da Queimada se forman a partir de agua meteórica de 
infiltración que pasa a través del suelo que cubre la gruta, y entra en ella a través de fracturas 
y raíces que penetran en el techo y las paredes, donde se concentran los puntos de goteo y 
escorrentía.
Las rootsicles presentan una estructura anillada formada por la alternancia de anillos 
compactos mineralizados (precipitación inorgánica) y anillos más porosos formados por 
estructuras filamentosas (precipitación orgánica); (Daza & Bustillo, 2014b). La alofana y los 
óxi/hidróxidos de Fe que forman las rootsicles, son minerales típicos de los andisoles. Ambas 
son fases minerales amorfas y su morfología en MEB es similar, estando compuestas por 
microesferas que coalescen y forman agregados botroidales. Las microesferas, probablemente 
se formaron después de una contracción y organización parcial de un gel que condujo a la 
expansión de vacíos (burbujas) y a la ordenación de la red de oxigeno con los elementos de 
Fe, Si y Al (Eggleton, 1987).
Dahlgren et al. (2004) indican que en los suelos volcánicos a pH 5–7 se promueve la 
formación de polímeros de Al, en vez de los complejos de humus+Al, que reaccionan con la 
sílice formando alofana. El pH del goteo asociado a las rootsicles alofánicas blancas y negras 
(6.57 y 5.76, respectivamente) entra dentro del intervalo citado anteriormente. Wells et al. 
(1977) describió la precipitación de alofana inorgánica en manantiales causada por un aumento 
del pH debido a una pérdida de CO2. Por lo tanto, pH apropiados y la perdida de CO2 en la 
salida del agua de infiltración en la cueva, serían los causantes de la precipitación de alofana. 
Otro mineral silicatado con Al encontrado minoritariamente las rootsicles es la haloisita, que 
podría explicar se también por mecanismos inorgánicos, tales como, la maduración de alofana 
(Bosák et al. 2002), o la precipitación directa preferencial cuando la sílice supera los 10mgL-1 
en las disoluciones o cuando la precipitación anual es <1.600 mm (Parfitt, 2009).
La ferrihidrita es a menudo un óxi/hidróxido predominante en los suelos durante la alteración 
temprana de los suelos volcánicos (Childs et al. 1990) y su presencia en los suelos de la Isla 
Terceira es muy significativa (Gérard et al. 2007). Es, por lo tanto, fácil explicar su existencia 
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en los espeleotemas de la cueva Galeria da Queimada. En el laboratorio la ferrihidrita de dos 
picos se produce por la rápida oxidación de soluciones de Fe (II) o por la rápida neutralización 
de soluciones de Fe (III). Esto ocurre a temperatura ambiente y a un pH aproximadamente de 
7 (Jambor & Dutrizac, 1998). Valores parecidos de pH (6.65 a 7.56) se han encontrado en que 
los goteos asociados a rootsicles formadas por minerales de óxi/hidróxidos de hierro en el 
tubo volcánico de Galeria da Queimada.
7.3.1 Biomineralización: alofana y haloisita
Los procesos de biomineralización en sílice han sido ampliamente estudiados en la 
literatura, en cambio, el rol de la bacteria en la formación de la alofana ha sido poco tratado 
hasta el momento. En MEB, las rootsicles duras y blancas muestran estructuras filamentosas 
reemplazadas y recrecidas por alofana en los anillos más porosos, lo cual indica una relación 
directa entre las bacterias filamentosas y la precipitación mineral. 
Según Urrutia & Beveridge (1995) y Kawano & Tomita (2002) los minerales de Al-Si o Al-Si-
Fe pobremente ordenados son producidos en superficies bacterianas como consecuencia de 
la interacción de ellas con cationes disueltos, tales como Al, Si y Fe. Los polímeros orgánicos 
de las células bacterianas actúan como una plantilla para la precipitación y el crecimiento de 
minerales silicatados. En condiciones neutras los minerales silicatados desarrollados sobre 
las superficies bacterianas fueron probablemente formados por la unión de aniones de Si con 
los iones metálicos que estaban adheridos a la superficie celular.
En los análisis de DRX se encontró puntualmente haloisita, aunque no pudo distinguirse en 
MEB su relación con filamentos, debido a que su morfología en tubos es muy parecida a la de 
los filamentos bacterianos. La formación de haloisita a través de la mediación bacteriana ha 
sido poco estudiada, pero se sugiere que el mecanismo puede ser similar al de la formación de 
alofana. El término biohaloisita fue acuñado por Tazaki (2005) en los estudios de laboratorio, 
sobre precipitación de minerales y microorganismos residentes. Este autor detectó haloisita 
en las paredes celulares de bacterias reductoras de sulfato. Minyard et al. (2011) observaron 
la presencia de nanotubos cortos en superficies celulares, y sugieren que estas superficies 
pueden ser los sitios preferidos para la nucleación de haloisita.
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En MEB se observa que los anillos porosos de las rootsicles duras y rojas presentan 
reemplazamiento y engrosamiento de estructuras filamentosas por óxi/hidróxidos de Fe. Según 
Phoenix et al. (2003) las células bacterianas inmovilizan más Fe que los sistemas libres de 
Estudio de los espeleotemas de las cuevas volcánicas de la Isla Terceira (Azores, Portugal)
En las rootsicles negras y esponjosas formadas por óxidos de Mn, y especificamente en 
algunos puntos  hausmanita, no existe una relación directa de los óxidos de Mn con estructuras 
filamentosas, pero sí con formas esferoidales de posible origen microbiano (Daza & Bustillo, 
2014b). Las bacterias y hongos se conocen cómo catalizadores de la oxidación del Mn (II) a Mn 
(III, IV) (Tebo et al. 2004; Rossi et al. 2010). Muchas investigaciones han sido dirigidas al estudio 
de los mecanismos biológicos de oxidación y biomineralización del Mn (II), con un interés 
especial centrado en la posible existencia de un Mn (III) intermedio (hausmanita) (Tebo et al. 
2004). De acuerdo con estos últimos autores, es razonable pensar que las bacterias primero 
oxidan el Mn (II) a Mn (III), y posteriormente el Mn (III) es oxidado a Mn (IV). La hausmanita 
(Mn3O4) puede ser el primer producto de la reacción de oxidación catalizada por enzimas, que 
posteriormente se transforma abióticamente en óxidos de Mn (IV).
Los procesos de biomineralización de óxi/hidróxidos de Fe influyen en mayor grado en la 
formación de espeleotemas que los procesos de biomineralización de alofana y óxidos de Mn 
que suceden en lugares más concretos y bajo condiciones más específicas.
7.3.3 Biomineralización: óxidos de Mn
bacterias, cuando las soluciones presentan concentraciones de hierro≤ 50ppm. Sin embargo, 
al aumentar la concentración, la precipitación no mediada por bacterias (precipitación 
inorgánica) domina. James & Ferris (2004) observaron en el laboratorio que el precipitado de 
óxido de hierro bacteriogénico se comporta como un sustrato que favorece la precipitación 
de hierro férrico inorgánico, aunque sólo el 30% de hierro total precipitado se forma bajo 
control puramente químico. Estos autores sugieren, que la composición macromolecular de 
las superficies bacterianas evolucionaron como una estrategia ecofisiológica para obtener el 
máximo de energía en la oxidación de Fe+2 a través de una precipitación mayor de Fe+3.
La hisingerita, también encontrada puntualmente en puntos negros de las rootsicles 
incipientes, es un silicato de hierro hidratado pobremente cristalino. Aunque en MEB no se 
ha observado relación de la hisingerita con estructuras filamentosas, de acuerdo con Fortin 
et al. (1998), los silicatos de hierro en combinación con óxidos de hierro se han encontrado 
en superficies bacterianas, lo que hace pensar que probablemente la hisingerita detectada 
en Galeria da Queimada se formó también por la actividad microbiana. Estos últimos autores 
indican que la formación de este silicato de hierro implica un mecanismo complejo de unión, 




Si se observa la similitud entre los datos de ∂DSMOW de los espeleotemas de ambas cuevas 
(−102,0 ± 10,5‰, y −103,7 ± 11,1‰) se puede asumir que el fluido involucrado en su for-
mación es parecido.
Si se aplican las ecuaciones de Clayton et al. (1972) y Knauth & Epstein (1976), para 
la obtención de las temperaturas a partir de los valores de ∂18OSMOW, se deduce que las 
temperaturas medias de los fluidos a partir de los cuales se formaron los espeleotemas 
de Branca Opala son 10,7 °C mayores que las de Algar do Carvão. Como consecuencia, se 
puede deducir que la formación de los estromatolitos de Branca Opala ocurrió en aguas más 
calientes que las de las estalactitas de Algar do Carvão, que se están generando actualmente 
a temperaturas ambientales.
Otra interpretación posible para la diferencia entre ∂18OSMOW de los espeleotemas de 
ambas cuevas, es su diferente génesis, los estromatolitos de Branca Opala son subacuáticos, 
mientras que, las estalactitas y recubrimientos estudiados en Algar do Carvão se forman en 
condiciones subaéreas, influyendo la evaporación. La evaporación del agua, durante el goteo 
que da lugar a la formación de la estalactita, puede provocar un aumento de ∂18OSMOW.  
Esta hipótesis estaría apoyada por el hecho de que los valores de ∂18OSMOW , de las 
estalactitas de Algar do Carvão, son mayores que los de los recubrimientos formados bajo el 
agua de escorrentía.
7.4 COMPOSICIÓN ISOTÓPICA DE LOS ESPELEOTEMAS SILÍCEOS 
DE BRANCA OPALA Y ALGAR DO CARVÃO
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La fuente de la sílice de las disoluciones que forman los espeleotemas del tubo de lava de 
Branca Opala, y de la sima de Algar do Carvão no es evidente.
En el caso de los grandes espeleotemas de sílice formados en la sima de Algar do Carvão, 
se propone que debido a una elevada acidificación del vapor producido en los procesos de 
ebullición, que suceden en la parte superior de los sistemas geotérmicos (en el caso de Algar 
sería probablemente el sistema geotérmico del volcán de Pico alto), este vapor acidificado, 
puede alcanzar la superficie en forma de fumarolas, o también puede condensarse en las 
aguas subterráneas aumentando su acidez. Las aguas subterráneas ácidas disolverían los 
minerales de las rocas y suelos adyacentes a su paso, enriqueciéndose altamente en sílice. 
Estas mismas aguas saldrían a la cueva formando espeleotemas de sílice.
Si aceptamos esta hipótesis en el caso de la sima de Algar do Carvão el flujo de agua, 
cargada en sílice, pasaría a través de las fracturas que hay en la roca de la cueva. Al salir 
en la cavidad, sufriría un cambio en las condiciones red-ox, y en el pH, que daría lugar a la 
precipitación general de la sílice. Puntualmente las bacterias existentes en el medio serian 
englobadas en las fases opalinas precipitadas (Daza et al. 2014; Daza & Bustillo, 2014c).
Los estromatolitos opalinos de Branca Opala presentan aspectos morfológicos parecidos 
a los estudiados por Aubrecht et al. (2008 y 2012). Según estos autores, la fuente de la 
sílice que formó los bioespeleotemas opalinos subaéreos de la cueva de Charles Brewer, es 
la disolución del cuarzo de las areniscas que constituyen la cueva y que generó aguas con 
concentraciones de 16 ppm en sílice. Estos autores establecen una correlación positiva entre 
el gran tamaño de la cueva y el de los espeleotemas, existiendo relación entre el volumen 
total de SiO2 disuelto y reprecipitado (Aubrecht et al. 2008). En el caso de la cueva de Branca 
Opala, esta correlación no es posible ya que los estromatolitos opalinos son subacuáticos y su 
distribución es homogénea a través de toda la cueva. Por otro lado, los minerales del basalto 
en las paredes y el techo de la cueva no muestran signos de alteración (Bustillo et al. 2010) y 
tampoco existen minerales de la arcilla que hablen de una alteración química (Daza & Bustillo, 
2014a). La gran cantidad de sílice necesaria para formar los estromatolitos opalinos del tubo 
volcánico de Branca Opala, junto con las intensas silicificaciones de los restos vegetales 
de dentro de la cueva de Branca Opala, así como la existencia de tobas silíceas exteriores, 
indican soluciones muy ricas en sílice. Chen et al. (2009), consideran que es necesaria una 
rápida precipitación de sílice en condiciones altamente saturadas, son las mejores para la 
conservación de estructuras biológicas, que por otra parte son muy frecuentes en los restos 
vegetales silicificados dentro del tubo de lava y en las tobas. La gran riqueza en sílice no puede 
explicarse por una simple lixiviación del agua meteórica a través de las rocas y sedimentos 
volcánicos adyacentes, sugiriendo así una fuente de sílice con influencia hidrotermal, al igual 
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que en la sima de Algar do Carvão (Daza & Bustillo, 2014a; Daza et al. 2014).
La cueva de Branca Opala, a pesar de ser un tubo volcánico relativamente superficial no 
presenta espeleotemas de composición distinta a la sílice, como sucede en el tubo volcánico 
de Galeria da Queimada, que son de ferrihidrita y alofana. Esto podría confirmar la ausencia 
de aguas procedentes de la meteorización de rocas volcánicas o sedimentos, y puede indicar 
indirectamente una fuente local de agua caliente, aunque, actualmente no es reconocible en 
el tubo lávico de Branca Opala.
Los estromatolitos presentan texturas y estructuras parecidas a los depósitos silíceos 
estudiados por Lynne (2012). Estromatolitos silíceos, microbios y restos vegetales silicificados 
son comunes en presencia de aguas hidrotermales, en geiseres o en lagos de aguas calientes. 
Tales soluciones son altamente supersaturadas con respecto a la sílice amorfa; como ejemplos 
se incluyen los hotsprings de Islandia (Konhauser et al., 2001, 2003) y los del Parque Nacional 
de Yellowstone (Walter et al. 1972; Berelson et al. 2011; Pepe-Ranney et al. 2012), Nueva 
Zelanda (Jones 2001; Jones et al. 2001, 2005; Handley et al. 2005, 2008; Schinteie et al. 
2007) e Italia (Cangemi et al. 2010) entre otros. 
Lynne (2012), encontró macrotexturas bióticas de sílice diferentes, que relacionas con 
gradientes de temperatura altos, medios y bajos, identificando paleo-aguas termales.  Su 
información es especialmente útil en las primeras fases de exploración geotérmica, ya que 
sirve para identificar sistemas geotérmicos ocultos (como podría ser en el caso del tubo 
de lava de Branca Opala), estableciendo la ubicación de las zonas de flujo ascendente de 
aguas calientes y  las diferentes facies de enfriamiento. Según, esta autora, las macrotexturas 
bióticas formadas a baja temperatura (<35 °C) dan lugar a estromatolitos, material vegetal y 
filamentos bacterianos silicificados similares a los observados en los espeleotemas y tobas 
de sílice estudiados en Branca Opala.
En Galeria da Queimada no existen espeleotemas de sílice, como sucede en Branca Opala 
y Algar do Carvão indicando características diferentes (composición química, pH, temperatura, 
etc.) de las aguas de infiltración que forman los espeleotemas de esta cueva. Se trataría de 
aguas meteóricas normales. El techo de Galeria da Queimada se encuentra muy cerca de la 
superficie y cubierto por suelos volcánicos del tipo andisol (Daza & Bustillo, 2014b). Estos 
suelos se desarrollan a partir de materiales volcánicos jóvenes en condiciones húmedas y 
templadas (Pinheiro et al. 2004). Presentan una fracción coloidal dominada por minerales 
formados durante una alteración temprana, siendo los minerales muy poco ordenados y 
amorfos, incluyendo alofana, imogolita, ferrihidrita y complejos de humus+Al/Fe (Dahlgren et 
al. 2004). Muchos de estos minerales curiosamente constituyen los espeleotemas encontrados 
en Galeria da Queimada.

1- La presente Tesis Doctoral se ha centrado en el estudio de la ditribución, composición 
y génesis de los espeleotemas de tres cuevas volcánicas en la Isla Terceira (Azores): Branca 
Opala, Galeria da Queimada (ambas tubos volcánicos), y Algar do Carvão (sima volcánica). Las 
cuevas estudiadas se localizan en la misma unidad geológica, denominada Zona Basáltica 
Fisural, aunque en diferentes puntos de la misma. Se diferencian por su génesis (tubos 
volcánicos o simas), características morfológicas (desde pocos metros de longitud a varios 
centenares), profundidad de enterramiento, (los tubos volcánicos están a escasos metros de 
la superficie (0.5-2m) y la sima supera los 100m de profundidad), y edad de formación (Branca 
Opala 6.600 años, Algar do Carvão 1.700-3.200 años y Galeria da Queimada 4.500  años). 
2- La variedad de factores determinantes de la formación de las cuevas, provoca que las 
aguas de alimentación, los procesos y los ambientes de formación sean diferentes en cada 
una de ellas. Como consecuencia de esto, se ha generado, una gran diversidad y riqueza en 
tipos de espeleotemas, encontrándose espeleotemas tanto subacuáticos (estromatolitos en 
Branca Opala) como subaéreos (estalactitas asociadas o no a raíces, estalagmitas, coladas, 
microgours, recubrimientos, etc. en Alagar da Carvão y Galeria da Queimada). En el tubo de lava 
de Branca Opala, no existen puntos de goteo ni escorrentía a través de fracturas, y no existen 
espeleotemas activos actualmente. Sin embargo, en la sima de Algar do Carvão y Galeria da 
Queimada sus espeleotemas se siguen formando actualmente en condiciones subaéreas, por 
un goteo casi continuo de aguas de infiltración que pasan a través de las fracturas de las 
rocas adyacentes. En Galeria da Queimada, debido a su cercanía a la superficie, las raíces son 
también caminos para canalizar el goteo formándose las denominadas rootsicles.
3- Los espeleotemas de las cuevas estudiadas se caracterizan por presentar mineralogías 
poco comunes, teniendo en cuenta que están compuestos únicamente por minerales no 
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de ópalo-A de Branca Opala y Algar do Carvão no coexisten con espeleotemas formados por 
otros minerales, indicando que su formación tuvo lugar en condiciones especiales, lo que 
lleva a plantear la hipótesis de una influencia hidrotermal. Por otro lado, los espeleotemas 
de la cueva de Galeria da Queimada reúnen todos los minerales (alofana y óxi/hidróxidos de 
Fe y Mn) que aparecen en la mayoría de los andisoles que cubren las rocas volcánicas que 
forman la cueva. Estos espeleotemas son consecuencia directa de  la composición de las 
aguas meteóricas que se infiltran a través de los suelos existentes sobre el tubo volcánico, y 
que se forman, como consecuencia del  clima cálido y húmedo de la Isla Terceira.
4- Como consecuencia de las condiciones superficiales y el posicionamiento de las 
cuevas se pueden atribuir diferentes factores externos que influyen en la formación de los 
espeleotemas. En el caso de la cueva de Galeria da Queimada, la cual se sitúa muy cerca 
de la superficie y por debajo de campos de pasto y sus correspondientes límites formados 
por abundante vegetación (arbustiva o arbórea), se observa una distribución preferencial de 
sus espeleotemas, según su mineralogía y color, a lo largo de la cueva. Los espeleotemas 
formados bajo vegetación arbustiva o arbórea son alofánicos y se concentran principalmente 
en la galería izquierda de la cueva, aunque pueden observarse puntualmente en la galería de 
la derecha. En cambio, los espeleotemas formados bajo campos de pasto son rojos y negros 
solo se encuentran en la galería de la derecha. Por el contrario, los espeleotemas de la cueva 
de Branca Opala y Algar do Carvão, no muestran ningún cambio asociado a las condiciones 
superficiales, lo cual es compatible con una fuente de sílice especial con influencia hidrotermal.
5- Todos los espeleotemas estudiados contienen, en mayor o menor medida, evidencias 
de origen biogénico, tales como: marcas y moldes de bacterias filamentosas, biofilms, 
exopolisacáridos (EPS) y otros microorganismos no identificados. Sin embargo son muy 
diferentes entre sí. Por otra parte, también existen evidencias bacterianas en los depósitos 
formados por restos vegetales silicificados mezclados con sedimentos volcanoclásticos y en 
las tobas silíceas encontradas en las proximidades de la cueva.
6- En el tubo lávico de Branca Opala los espeleotemas se interpretan como estromatolitos 
opalinos bacterianos debido a su estructura interna de microlaminaciones compactas y 
porosas, y a las formas filamentosas identificadas en MEB. Los estromatolitos  se han dividido 
en tres tipos (I, II y III) según su distribución en la cueva. Cada tipo contiene como mínimo 
una de las tres zonas internas descritas (zona microlaminada inferior, zona intermedia y /o 
zona microlaminada superior). Todos han sido interpretados como estromatolitos formados 
en ambiente subacuático, que se contaminan periódicamente por los detríticos siliciclásticos 
finos del ambiente de la cueva dando láminas más pardas, más ricas en Al. 
En la sima de Algar do Carvão, los espeleotemas opalinos principalmente son inorgánicos 
porque las evidencias de origen biogénico son escasas. La contaminación por terrígenos 
siliciclásticos es insignificante y las microlaminaciones  reflejan ópalos con  diferentes 
proporciones de agua. 
Conclusiones
En el tubo de lava de Galeria da Queimada, las rootsicles están formadas por la alternancia 
de envueltas de precipitación inorgánica (anillos compactos) y  envueltas de precipitación 
orgánica (anillos porosos). La gran cantidad de bacterias filamentosas más o menos 
mineralizadas localizadas en los anillos porosos y en el centro de las rootsicles (donde se 
mezclan con los productos de putrefacción de la raíz, parcial o totalmente mineralizada), 
indica un rol bacteriano importante en la formación de este tipo de espeleotemas. 
7- Considerando el conjunto de los datos, la influencia bacteriana en la construcción de 
los espeleotemas es diferente según los ambientes de formación. Fue muy destacada en los 
estromatolitos subacuáticos del tubo de lava de Branca Opala, moderada en la construcción 
de las estalactitas asociadas a raíces de Galeria da Queimada, y muy pequeña en la sima 
de Algar do Carvão, donde la precipitación inorgánica predomina. Se interpreta que cuando 
las aguas son muy ricas en elementos (Si, Al o Fe), predomina la precipitación inorgánica, y 
solo cuando la concentración en elementos disminuye, la biomineralización predomina sobre 
la precipitación inorgánica. Aunque es difícil asignar estas morfologías a tipos de bacterias, 
tentativamente se ha considerado que los filamentos de morfologías rectas, encontrados 
en las rootsicles alofánicas, podrían atribuirse a Leptothrix sp, mientras que las morfologías 
helicoidales, encontrados en las rootsicles férricas, pueden ser indicativas de Gallionella sp. 
Los minerales de óxido de manganeso que coexisten con los otros minerales, probablemente 
se formaron  también a través de la actividad microbiana, aunque no a bacterias filamentosas.
8- En las cuevas de Branca Opala y Algar da Carvão, el origen de la sílice capaz de generar 
espeleotemas opalinos es diferente. Los depósitos vegetales intensamente silicificados, los 
estromatolitos de la cueva de Branca Opala y las tobas silíceas cercanas a ella, sugieren una 
fuente hidrotermal local de sílice que provocó la formación de muchos y diferentes depósitos 
silíceos observados tanto dentro como fuera de la cueva. Estas rocas silíceas, que entre 
otras características, manifiestan filamentos bacterianos silicificados,  son semejantes a los 
depósitos silíceos de aguas termales alejados de las zonas de emisión de aguas calientes, 
y descritos por otros autores. Sin embargo, no se han encontrado señales geoquímicas que 
puedan corroborar este origen hidrotermal. El estudio geoquímico de los elementos mayores, 
menores y tierras raras, no ha servido para validar esta hipótesis, porque estos están presentes 
en muy pequeñas cantidades dentro de los terrígenos volcánicos.
9- En la sima de Algar do Carvão se propone que la fuente de la sílice, es consecuencia de 
los procesos de ebullición que suceden en la parte superior de los sistemas geotérmicos En 
estas zonas existe una transferencia de gases ácidos (CO2 y H2S) al vapor resultante. Este vapor 
acidificado, puede penetrar en la superficie como actividad fumarólica, o bien, condensarse 
en las aguas subterráneas poco profundas, acidificándolas. Estas aguas superficiales 
ácidas, disolverían los minerales de los suelos y/o rocas volcánicas, provocando un fuerte 
enriquecimiento en sílice en ellas y al salir a la cueva los cambios de CO2 y pH contribuyen a 
la precipitación de sílice dentro de la cueva en forma de espeleotemas.
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10- Por último, y como conclusión final cabe destacar la importancia del estudio completo 
de las cuevas volcánicas y sus espeleotemas para definir el rol bacteriano y la precipitación 
inorgánica en la formación de espeleotemas junto con su mineralogía. Este estudio permite 
determinar la biomineralización como mecanismo de génesis de minerales no cristalinos en 
diferentes condiciones de formación.
En definitiva, el trabajo realizado ha permitido:
a) Caracterizar la mineralógica, petrológica y geoquímica de los espeleotemas de las tres 
cuevas volcánicas.
b) Establecer las características de la precipitación de fases de la sílice o mixtas (Si-O- Al, 
Fe) y de minerales de óxi/hidróxidos de Fe y Mn. A parte de conocer el rol de las bacterias en 
su formación.
c) Diferenciar la composición isotópica de las aguas de las cuevas de Branca Opala y 
Algar do Carvão, determinando las condiciones de formación de los espeleotemas silíceos de 
diferentes génesis en diferentes tipos de cueva.
d) Caracterizar espeleotemas muy raros y poco conocidos formados a partir de raíces, 
llamados “rootsicles”.
e) Contribución al conocimiento de los procesos de formación y diagénesis de  fases 
minerales amorfas que pueden ser consideradas precursoras de diferentes minerales 
cristalinos.
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Las conclusiones finales de esta Tesis Doctoral acentúan la importancia del estudio 
mineralógico, geoquímico y genético de espeleotemas en el mundo subterráneo, y más 
concretamente en las cuevas volcánicas, las cuales han sido menos estudiadas que las 
cársticas.
Este trabajo ha sido un gran avance en:
1) Ampliación del conocimiento de la mineralogía y los tipos de espeleotemas que pueden 
encontrarse en cuevas volcánicas, junto con los procesos de formación de espeleotemas 
compuestos por minerales no cristalinos.
2) En el conocimiento de la importancia de la actividad bacteriana en la formación de 
espeleotemas formados por minerales no cristalinos en cuevas volcánicas.
3) El conocimiento de las características fisco-químicas de protominerales, que pueden 
indicar las etapas previas de formación de ciertos minerales de la arcilla (aluminosilicatos) y 
de fases de la sílice más cristalinas.
8.2 IMPORTANCIA DE LOS RESULTADOS OBTENIDOS
Conclusiones
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Esta Tesis Doctoral abre un gran abanico de interesantes estudios futuros en el estudio de 
espeleotemas formados por minerales no cristalinos en cuevas volcánicas de todo el mundo. 
Concretamente, las conclusiones obtenidas en las cuevas estudiadas, se plantean varíos 
trabajos y línias de investigación a seguir. Actualmente están en elaboración dos artículos 
para revistas de gran difusión científica (SCI- Sitation Index) que tratarían de:
      •       Espeleotemas opalinos de la sima turística de Algar do Carvão.Se esta completando 
el estudio (con un gran número de muestras) de la composición isotópica de los espeleotemas 
silíceos de las cuevas de Branca Opala y Algar do Carvão, para determinar la influencia 
ambiental e hidrotermal en su formación (en colaboración con Clemente Recio responsable 
del laboratorio de Isótopos estables de la Universidad de Salamanca).
      •        Geomicrobiología en la cueva de Galería da Queimada. Definir el grado de 
interacción microbiológica y las espécies bacterianas involucradas en la construcción de los 
espeleotemas férricos y alofánicos en el tubo lávico de Galeria da Queimada (en colaboración 
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